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Resumen 
Las rocas intrusivas máficas y ultramáficas expuestas a lo largo de cinturones 
orogénicos de subducción son fuentes de información de procesos petrogenéticos, 
que ocurren a niveles corticales. La química en series plutónicas observadas en 
arcos magmáticos rara vez es controlada por las asociaciones minerales observadas 
en las rocas, mas bien, es controlada por fraccionamiento críptico que ocurre en 
estadios tempranos. Se han planteado numerosos procesos que explican la 
diferenciación magmática desde un basalto derivado del manto hasta la composición 
evolucionada de la corteza continental. Particularmente se ha propuesto que el 
fraccionamiento de anfíbolas cálcicas, podría ejercer un rol principal en la 
diferenciación de magmas calcoalcalinos. Con observaciones petrográficas se ha 
logrado determinar la secuencia de cristalización que dio origen a las hornblenditas 
del Batolito Fueguino. Análisis de química mineral determinan que las anfíbolas de la 
hornblendita corresponden a pargasita – magnesiohastingsita que son las primeras 
anfíbolas en formarse en la corteza inferior y la plagioclasa es anortita. Con esto 
además se han realizado estimaciones de la presión (~10kbar) y temperatura (800º-
1000ºC) a la que se formaron las hornblenditas, de la fugacidad de oxígeno que es 
cercana a Ni-NiO (característico de zonas de subducción) y estimaciones del 
contenido inicial de agua (>5 p.%) en el magma que dio origen a las hornblenditas. 
Análisis de química de roca total de distintas rocas del Batolito Fueguino y 
modelamiento geoquímico muestran tendencias colineares en diagramas de 
variación de óxidos mayores y posibles relaciones genéticas entre los distintos 
complejos de este Batolito. Los modelos de cristalización fraccionada demuestran el 
rol de la anfíbola como factor principal en algunas de las características observadas 
en magmas de arco: el fraccionamiento de hornblenda por si solo es responsable por 
el aumento del contenido de SiO2 y disminución del contenido de TiO2 observado en 
rocas intermedias a diferenciadas, es responsable por el enriquecimiento de LREE 
por sobre HREE y el aumento de las razones de La/Yb y Sr/Y. Las hornblenditas del 
Complejo de Gabros son el principal vínculo entre asociaciones gabroicas y 
granitoides con signatura de arco que se formaron durante una compleja historia de 
evolución tectónica de Patagonia durante el Cretácico Medio – Superior.  
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1 Introducción 
 
1.1 Problemática 
La diferenciación de los magmas es relevante para estudiar los procesos que 
gobiernan la evolución de la corteza continental. Estudios experimentales de la fusión 
parcial de manto, observaciones de la petrología y geoquímica de magmas máficos 
de arco indican que los magmas primarios derivados del manto tienen una 
composición principalmente basáltica, y en algunos casos, de andesitas ricas en Mg 
(Tatsumi, 1982; Tatsumi & Eggins, 1995; Bacon et al., 1997; Conrey et al., 1997; 
Carmichael, 2002, 2004; Grove et al., 2002). Sin embargo, se ha establecido que la 
corteza continental tiene una composición similar a andesitas y dacitas con una 
estratificación vertical de una corteza media – inferior máfica y ultramáfica a una 
corteza superior diferenciada y dominada por composiciones graníticas (Annen et al., 
2006). Se especula que la composición de la corteza superior actual se debe a una 
diferenciación intracortical de magmas basálticos (Taylor & McLennan, 1997). La 
generación de magmas intermedios y félsicos en zonas de subducción ha sido 
atribuida a dos procesos principales: cristalización fraccionada y asimilación cortical 
(Davidson 2007; Annen et al., 2006). Ambos procesos pueden ocurrir 
simultáneamente en la corteza inferior. El calor y fluidos ricos en H2O que son 
liberados de magmas primarios favorece la fusión parcial de la corteza (Annen et al., 
2006); mientras que el enfriamiento de los magmas conduce a su cristalización y, al 
eventual, fraccionamiento de minerales, lo que puede ocurrir tanto en la corteza 
como en el manto superior. Ambos procesos implican cambios en la composición de 
los magmas y en la signatura geoquímica de elementos mayores, trazas e isótopos. 
Tales cambios son dependientes de la composición de los minerales que se 
fraccionan o de la roca de caja que se asimila. 
Se han planteado numerosos procesos que expliquen esta variabilidad, que en 
términos generales, corresponde a la formación de magmas andesíticos, es decir con 
mayor contenido de SiO2 que un magma basáltico. Particularmente se ha propuesto 
que la cristalización de anfíbola, específicamente anfíbolas cálcicas, podría ejercer 
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un rol principal en la diferenciación de magmas calcoalcalinos (Anderson 1980; 
Sisson 1993; Müntener et al. 2001; Sellés et al. 2006; Davidson et al. 2007).  
 
El fraccionamiento de anfíbolas en un magma hidratado, en lugar de asociaciones 
dominadas por piroxenos, resultaría en un aumento pronunciado del contenido de 
sílice del líquido remanente, debido a que las anfíbolas tienen un contenido menor de 
sílice que los magmas máficos primarios. Además de esto, la anfíbola podría ser 
responsable por el patrón de tierras raras (REE) y características distintivas en 
elementos mayores observado en magmas de arco. Las anfíbolas tienen coeficientes 
de partición cercanos a 1 para las tierras raras medias y pesadas (HREE), por lo que 
el patrón del líquido residual debiera ser escarpado y con altas razones de La/Yb.  
La química en series magmáticas observadas en arcos rara vez es controlada por las 
asociaciones minerales observadas en las rocas sino, mas bien, es controlada por 
fraccionamiento críptico que ocurre en estadios tempranos. La cristalización de 
anfíbolas es un proceso críptico, que ocurre a profundidades de corteza media – 
inferior en ambientes de subducción, ya que son muy escasas las rocas formadas a 
tales profundidades que afloran actualmente en superficie y un análisis detallado de 
los procesos de cristalización fraccionada y asimilación cortical (AFC) es difícilmente 
abordable. Las hornblenditas expuestas en el Complejo de Gabros del Batolito 
Fueguino constituyen evidencia física que la cristalización fraccionada tiene un rol 
importante en la diferenciación magmática y exponen el resultado del proceso 
críptico de cristalización de anfíbolas. La evidencia geoquímica y geológica indica 
que los cumulados máficos están genéticamente relacionados a la tendencia de 
diferenciación observada en rocas no cumuladas (Beard, 1986). Rocas intrusivas 
máficas y ultramáficas expuestas a lo largo de cinturones orogénicos son fuentes de 
información de procesos petrogenéticos, que ocurren a niveles corticales, en la 
génesis del magmatismo en zonas de subducción. 
En este trabajo se abordan temáticas relativas a los cumulados de anfíbolas en el 
Complejo de Gabros en el Batolito Fueguino y su relación con los procesos de 
diferenciación magmática en magmas en zonas de subducción.  
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1.2 Hipótesis de trabajo 
Respecto de la problemática planteada se toma en cuenta la siguiente hipótesis:  
Las hornblenditas expuestas en el Complejo de Gabros del Batolito Fueguino 
constituyen evidencia física del proceso críptico de cristalización de anfíbolas que 
ocurre en la corteza inferior e implicarían que la cristalización fraccionada tiene un rol 
importante en la diferenciación magmática. 
 
1.3 Objetivo general 
Establecer las implicancias petrogenéticas de los cumulados de anfíbola del 
Complejo de Gabros con la diferenciación magmática en series calcoalcalinas y 
relacionar los resultados e interpretaciones obtenidas con la evolución magmática del 
Batolito Fueguino. 
 
1.4 Objetivos específicos  
 
I. Relacionar la formación de las hornblenditas y la evolución magmática del 
Batolito Fueguino con procesos geodinámicos que afectaron al margen del 
extremo sur de Sudamérica durante el Cretácico Medio.  
II. Determinar la secuencia de cristalización que dio origen a las hornblenditas 
del Batolito Fueguino a partir de la petrografía.  
III. Explorar acerca de los distintos procesos petrogenéticos que podrían dar 
origen a las hornblenditas del Batolito Fueguino. 
IV. Indagar el rol de la anfíbola durante la evolución magmática, es decir, si es 
responsable por el patrón de tierras raras (REE) observado en las rocas 
más diferenciadas y características que se reflejan en sus concentraciones 
de elementos mayores.  
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V. Determinar la relación genética entre las hornblenditas y las rocas de 
composición intermedia del Grupo Plutónico Canal Beagle.  
VI. Comparar las tendencias de diferenciación de un magma dominado por el 
fraccionamiento temprano de clinopiroxeno y otro dominada por 
hornblenda. 
 
1.5 Metodología 
 
Las muestras de este estudio se obtuvieron durante una campaña a Tierra del Fuego 
durante el año 2013 organizada por Fernando Poblete y fue financiada por el 
Proyecto Anillo Antártico ACT – 105 de CONICYT – PBCYT.  Los análisis 
geoquímicos de elementos traza y mayores se financiaron mediante un Proyecto 
Regular UNAB 753 a cargo del Dr. Cristóbal Ramírez de Arellano y todos los análisis 
realizados en Microsonda (EPMA), Laser Ablation y en SEM están en el marco de un 
Proyecto FONDECYT Nº 1161818 a cargo del Dr. Mauricio Calderón.  
 
Relacionado al objetivo II y III: 
⇒ Análisis petrográfico en lámina delgada en microscopios petrográficos en 
laboratorios de Geología de la Universidad Andrés Bello para estudiar las 
texturas de las rocas.  
⇒ DRX para determinar la mineralogía a través de la estructura de los minerales. 
⇒ Microsonda para identificar el tipo de anfíbola mediante los peaks de 
elementos mayores. Estos análisis se realizaron en la Universidad de Stuttgart 
en Stuttgart, Alemania a cargo del Dr. Joachim Opitz. 
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Relacionado a los objetivo IV, V, VI y VII:    
⇒ Análisis geoquímico de elementos mayores y traza en roca total en ICP-MS 
para evidenciar variaciones  geoquímicas e identificar tendencias principales. 
⇒ Análisis en SEM para determinar la secuencia de cristalización, identificar 
inclusiones,  realizar un mapa geoquímico en anfíbola y caracterizar si es que 
existe zonación. 
⇒ Análisis en Laser Ablation para determinar los contenidos de tierras raras en 
hornblendas y plagioclasa. Estos análisis se realizaron en la Universidad de 
Stuttgart en Stuttgart, Alemania a cargo del Dr. Joachim Opitz. 
Relacionado al objetivo I:  
⇒ Revisar bibliografía y modelos petrogenéticos para realizar modelos de 
cristalización fraccionada. 
⇒ Analizar posibles modelos de evolución de emplazamiento del Batolito 
Fueguino relacionado a diferentes eventos tectónicos, basándose en los 
modelos expuestos en la bibliografía. 
 
1.6 Ubicación y vías de acceso 
 
La zona de estudio se encuentra localizada en la XII Región de Magallanes y de la 
Antártica Chilena, Chile, en el Canal Beagle, entre las coordenadas 54° 56’ - 55° 52’ 
S y 69° 42’ - 72° 01’ O.  
El acceso a esta zona debe ser mediante embarcaciones marinas que zarpen desde 
Punta Arenas u otros puertos cercanos como por ejemplo, Puerto del Hambre a 50 
kilómetros al sur de Punta Arenas accesible por la ruta 9, con destino hacia el sur por 
el Estrecho de Magallanes, canal Cockburn, canal Ballenero y canal Beagle 
principalmente. 
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2 Marco Teórico 
 
2.1 Características de los magmas de arco: Comparación con MORBS 
 
Los magmas de arco muestran una tendencia mas amplia que los MORB de Mg# vs 
SiO2, consistente con la cristalización de asociaciones pobres en SiO2 (menor 
plagioclasa, hornblenda y/o óxidos de Fe y Ti) desde magmas parentales variables 
con contenidos de SiO2 entre 45 y mayor a 60 p.% (Kelemen et al., 2003). El 
contenido de Al2O3 aumenta con la disminución del Mg#, para lavas con Mg# >50. 
Para Mg# <55, el Al2O3 disminuye con la disminución del Mg#, lo que refleja el 
fraccionamiento de plagioclasa. Esto sugiere que la plagioclasa puede tener un rol 
menor en la diferenciación de la mayoría de los fundidos de arco (Kelemen et al., 
2003). Los contenidos de Al2O3  en magmas diferenciados de arco alcanzan valores 
mayores a 20 p.%, mucho mayores que en MORB evolucionados. Al igual que el 
FeO y MgO, los contenidos de CaO en lavas primitivas y diferenciadas de arco son 
mucho menores que en MORB primitivos y diferenciados (Kelemen et al., 2003). 
La mayor diferencia entre las series toleítica y calcocalcalina es el incremento rápido 
de SiO2 a medida que avanza la cristalización y en los bajos contenidos de FeO de 
las series calcoalcalinas (Miyashiro, 1974). Otros autores (Kennedy, 1955; Osborn, 
1962) atribuyen que la diferencia entre las tendencias calcoalcalinas y toleíticas se 
debe a la fugacidad de oxígeno de los magmas. Magmas sometidos a alta fugacidad 
de oxígeno deberían cristalizar mas magnetita en estadios relativamente tempranos, 
lo que llevaría a la disminución de los contenidos de Fe en el magma residual y a un 
enriquecimiento complementario de SiO2, lo que caracterizaría a la serie 
calcoalcalina. Por otro lado, en magmas con baja fugacidad de oxígeno la 
cristalización de magnetita se retrasaría y, por lo tanto, el Fe no sería removido del 
magma, lo que ocurriría en series toleíticas. Las estimaciones de la fugacidad de 
oxígeno o Fe3+/Fe2+ en magmas de arco generalmente son cercanas a Ni-NiO 
(Blatter y Carmichael, 1998; Parkinson y Arculus, 1999; Kelemen et al., 2003). Tanto 
magmas primitivos como diferenciados de arco tienen contenidos de FeOt mucho 
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menores que los MORB. Si bien, parte de esta diferencia entre composiciones 
evolucionadas puede resultar del fraccionamiento de óxidos de Fe y Ti en magmas 
relativamente oxidantes, las diferencias entre lavas primitivas de arco y MORB 
primitivos son claras y no atribuibles al fraccionamiento de óxidos de Fe y Ti, porque 
estos óxidos no estan saturados en lavas primitivas de arco (Kelemen et al., 2003). 
En lugar de esto, refleja una diferencia del contenido de Fe total en magmas 
primarios (Kelemen et al., 2003).  
El incremento de la presión del agua (fugacidad) cambia la composición de fundidos 
primarios hacia contenidos mayores de SiO2 y menores de alcalis y clinopiroxeno 
(Best, 2003). Una alta fugacidad de agua en magmas expande el campo de 
estabilidad del olvino debido a la despolimerización del fundido y reduce el campo de 
estabilidad de las plagioclasas para que así el Mg, Fe, Ni y Cr se reduzcan y Na y K 
incrementen en magmas residuales. Estos factores promueven el desarrollo de la 
serie calcoalcalina, en vez de la tendencia tipo Skaergaard del incremento de Fe 
(Best, 2003).  
Las andesitas ricas en magnesio y sus equivalentes plutónicos, son miembros 
extremos de la serie calcoalcalina, a diferencia de la serie toleítica. Irvine y Baragar 
(1971) definen que los magmas calcoalcalinos tienen altos contenidos de Na y K a 
altos Mg# y alto contenido de SiO2 a bajos Fe/Mg (Miyashiro, 1974); mientras que los 
magmas toleíticos tienen bajos contenidos de SiO2, Na y K con el mismo Mg#. 
Mientras que los basaltos primitivos y lavas toleíticas evolucionadas se encuentran 
en una variedad de configuraciones geodinámicas, es evidente que las lavas 
andesíticas calcoalcalinas se encuentran casi exclusivamente en arcos (Gill, 1981; 
Kelemen et al., 2003). Esto podría llevar a pensar que la génesis de andesitas 
primitivas es un proceso determinante en el magmatismo de arco.  
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2.2 Origen de la corteza continental 
 
La diferenciación de los magmas es relevante para estudiar los procesos que 
gobiernan la evolución de la corteza continental. Estudios experimentales de la fusión 
parcial de manto, observaciones de la petrología y geoquímica de magmas máficos 
de arco indican que los magmas primarios derivados del manto tienen una 
composición principalmente basáltica, y en algunos casos, andesítica ricas en Mg 
(Tatsumi, 1982; Tatsumi & Eggins, 1995; Conrey et al., 1997; Grove et al., 2002). Sin 
embargo, se ha establecido que la corteza continental tiene una composición química 
de roca total similar a andesitas y dacitas con una estratificación vertical de una 
corteza media – inferior máfica y ultramáfica a una corteza superior diferenciada y 
dominada por composiciones graníticas (Annen et al., 2006). Esto lleva a pensar en 
como evolucionan los arcos continentales y los procesos mantélicos y corticales que 
generan magmas diferenciados. Se atribuye que la composición de la corteza 
superior actual se debe a una diferenciación intracortical (Taylor & McLennan, 1997). 
La generación de magmas intermedios y félsicos en zonas de subducción ha sido 
atribuida a dos factores principales: cristalización fraccionada y asimilación cortical 
(Annen et al., 2006; Davidson et al., 2007). Ambos procesos pueden ocurrir 
simultáneamente en la corteza inferior. El calor e incorporación de H2O que son 
liberados de magmas primarios favorece la fusión parcial de la corteza (Annen et al., 
2006); mientras que el enfriamiento de los magmas conduce a su cristalización y, al 
eventual fraccionamiento de minerales lo que puede ocurrir tanto en la corteza como 
en el manto superior. La cristalización fraccionada de magmas basálticos primitivos e 
hidratados lleva a la formación de cumulados con bajo contenido de SiO2 en la 
corteza inferior o en el límite manto – corteza (Müntener y Ulmer, 2006). Ambos 
procesos implican cambios en la composición de los magmas y en la signatura 
geoquímica de elementos mayores, trazas e isótopos, como el aumento de SiO2. 
Dichos cambios obedecen a la composición de los minerales que se fraccionan o de 
la roca de caja que se asimila. Sin embargo, un análisis detallado de tales 
composiciones es difícilmente abordable considerando que se encontrarían en rocas 
la corteza inferior y estas están raramente expuestas en la superficie. 
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Se ha calculado que para producir magmas que contengan un 60 p.% de SiO2 
mediante cristalización fraccionada, se requiere un 60% o mas de cristalización de un 
basalto primitivo de arco y, por lo tanto, el volumen de magma máfico parental que 
cristaliza debe ser el doble del magma diferenciado residual. En este sentido, los 
batolitos subcordilleranos, que se caracterizan por extensiones kilométricas de 
magmas félsicos, implicarían además, volúmenes aún mayores de cumulados 
máficos. Como se mencionó anteriormente, la diferenciación de magmas máficos 
ocurre principalmente en niveles profundos de la corteza, por lo tanto los cumulados 
máficos podrían estar localizados en la corteza inferior (DeBari, 1997). 
En la medida que los fundidos resultantes de la diferenciación a alta presión (corteza 
media - inferior) ascienden a través de la corteza y pueden seguir diferenciándose, lo 
que enmascararía, al menos parcialmente, las evidencias de los procesos de 
diferenciación a alta P, por lo que dichos procesos no necesariamente se ven 
expresados en la geoquímica de las rocas ígneas resultantes. 
La fusión parcial de la cuña astenosférica en márgenes convergentes requiere la 
adición de altas cantidades de volátiles (agua o fluidos supercríticos) que son 
liberados por la placa océanica subductante (Grove et al., 2002; Kelemen  et al., 
2003; Dessimoz et al., 2011). Los volátiles se generan por la deshidratación de 
sedimentos pelágicos, basaltos hidratados y/o serpentinita lo que resultaría en la 
formación de fundidos basálticos hidratados. El agua es un componente importante 
de los magmas en zonas de subducción. La adición de agua tiene efectos 
importantes en las relaciones de fase en magmas; reduce el campo de estabilidad de 
la plagioclasa en relación con los minerales ferromagnesianos, estabiliza el extremo 
anortítico (bajo en SiO2) de la serie de las plagioclasas (Sisson y Grove, 1993; 
Dessimoz et al., 2011) y estabiliza anfíbolas cálcicas a presiones de corteza media – 
inferior (Dessimoz et al., 2011). 
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2.2.1 Formación de corteza en el Arqueano y análogos modernos 
 
La corteza continental es un reservorio geoquímico de elementos incompatibles 
porque no es fácilmente reciclada de nuevo hacia el manto. La corteza crece 
episódicamente y se concluye que, al menos, un 60% se emplazó en el Arqueano 
Tardío, cuando la temperatura del manto pudo haber sido mayor y la fusión de la 
corteza oceánica, en lugar de la deshidratación de la corteza oceánica, pudo ser 
responsable de la génesis de magmas predominantemente andesíticos (Tatsumi, 
2008). Existe una diferencia entre los procesos ígneos que dominan la formación de 
la corteza continental en el Arqueano y post – Arqueano. Probablemente existían 
mas placas tectónicas en el Arqueano debido a un elevado flujo calórico que 
resultaba en el rápido reciclaje de la litósfera oceánica joven (Taylor & McLennan, 
1997). Bajo estas condiciones ocurre la fusión parcial de la placa oceánica y deja un 
residuo de hornblenda y granate donde el producto final sería una suite Tonalita – 
Trondhjemita – Granodiorita (TTG) con un patrón escarpado de REE y sin anomalía 
de Eu (Taylor & McLennan, 1997). Las series magmáticas del Arqueano se 
caracterizaban por composiciones bimodales: basaltos y los TTG con sus 
equivalentes volcánicos (Taylor & McLennan, 1997).   
La composición y los procesos que gobiernan la evolución de la corteza son la base 
para creer que los márgenes convergentes son un sitio fundamental en la formación 
de corteza continental, dado que el magmatismo andesítico es típico de las zonas de 
subducción. Sin embargo, Kelemen (1995) enfatiza que la composición química de 
roca total de la corteza continental es similar a andesitas ricas en Mg, en vez de las 
andesitas “normales” y favorece un magma andesítico rico en Mg derivado del manto 
como potencial fuente de origen de la corteza continental. 
Fundidos andesíticos ricos en Mg (HMA) con afinidad adakitica, boninitica o 
sanukitoide ha sido también propuesto para explicar el origen de rocas máficas 
intrusivas ricas en anfíbolas. Las adakitas son HMA con altas razones de La/Yb y 
altos contenidos de Sr que se forman por la fusión parcial de una placa oceánica 
subductante en fase eclogita (Tiepolo et al., 2008). Las boninitas son HMA 
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extremadamente empobrecidas en elementos de alto potencial iónico (HFSE) y en 
tierras raras pesadas (HREE) y tienen un enriquecimiento en elementos litófilos de 
iones grandes (LILE) (Tiepolo et al., 2008). Su origen se atribuye a la fusión parcial 
de alta temperatura de una cuña mantélica refractaria (Tiepolo et al., 2008); en 
particular, el enriquecimiento en LILE se relaciona a la adición de un componente rico 
en agua por la deshidratación de la placa subductante (Pearce et al., 1992).  Por otra 
parte, los sanukitoides son dioritas ricas en magnesio del Arqueano con análogos 
modernos en HMA que ocurren en el Cinturón Volcánico de Setouchi. Estas rocas 
comparten similitudes con las adakitas con bajo contenido de SiO2 y se caracterizan 
por altos enriquecimientos en LILE y HFSE, bajos contenidos de HREE y alto 
contenido de Cr, Ni y #Mg (Martin et al., 2005). La petrografía y características 
químicas de los HMA de Setouchi sugieren que representan la fusión parcial de un 
manto refractario equilibrado con fundidos silíceos derivados de la fusión parcial de la 
capa de sedimentos de la loza oceánica subductante  (Tatsumi, 2008). Del mismo 
modo Chiaradia et al., (2014) plantea que estas rocas se formaron mediante 
procesos intracorticales que involucran el reciclaje de las raíces ultramáficas – 
máficas a intermedia – félsica del arco por basaltos (probablemente con alto 
contenido de aluminio) derivados del manto.  
Además al entender la relación genética entre los sanukitoides y las suites 
magmáticas Tonalita – Trondhjemita – Granodiorita (TTG) se pueden estudiar 
procesos claves para decodificar la formación de la corteza continental. Los TTG 
Arqueanos se caracterizan por altos contenidos de SiO2 (>68 p.%), Al2O3 (> 15.0 
p.%), Na2O (>3.0 p.%) y Na2O/K2O >2 (Martin et al., 2005).  Los TTG también se 
caracterizan por patrones negativos de tierras raras y bajos contenidos de HREE 
(Martin et al., 2005). Las concentraciones de elementos traza típicos de TTG exhiben 
enriquecimientos en elementos incompatibles y anomalías negativas de Nb – Ta 
(Martin et al., 2005). Se considera que las suites TTG se forman por un bajo a 
moderado grado de fusión parcial de corteza basáltica hidratada y con bajo contenido 
de potasio a presiones lo suficientemente altas para estabilizar granate y anfíbola 
(Martin et al., 2005). Se interpreta que adakitas, TTG y sanukitoides tienen una 
relación petrogenética directa o indirecta con la fusión parcial de corteza basáltica y, 
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si no explicito, entonces una implícita relación con procesos de subducción (Martin et 
al., 2005).  
 
2.3 Evolución de arcos magmáticos continentales: influencia de la presión 
como control de procesos de diferenciación 
 
El rol de la corteza media – inferior en la génesis de las diferencias características de 
las distintas series magmáticas es un proceso poco comprendido. En estos niveles, 
las rocas mas abundantes son cumulados máficos, rocas metasedimentarias 
preexistentes y varias rocas de basamento (Ducea et al., 2015), que, eventualmente, 
podrían ser delaminados hacia el manto (Kay & Kay, 1993). Ducea et al. (2015) 
hipotetiza que los arcos que experimentan re – fusión y deshidratación de la corteza 
inferior son los que generan rocas con mayor contenido de sílice en la corteza 
superior.  
La mayoría de los estudios realizados sobre la composición primaria de magmas de 
arcos continentales se realizan en rocas volcánicas. Sin embargo, la asociación 
mineral de baja presión de estas rocas puede no representar las condiciones de 
presión media – alta que mayoritariamente controla la evolución de la suite 
magmática (Davidson et al., 2007). 
 
2.4 Ensamblajes gabroicos y cumulados máficos en arcos continentales  
 
Los plutones que presentan cumulados máficos en arcos erodados, típicamente 
también contienen una serie diferenciada de rocas gabroicas a dioríticas que son 
químicamente equivalentes a rocas basálticas y andesíticas. La evidencia 
geoquímica y geológica indica que los cumulados máficos están genéticamente 
relacionados a la tendencia de diferenciación observada en rocas no cumuladas. Los 
plutones zonados de ensamblajes gabro – diorita que ocurren en arcos erodados 
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constituyen evidencia física de que la cristalización fraccionada tiene un rol 
importante en la diferenciación de los magmas (Beard, 1986).  
De acuerdo a Beard (1986), los ensamblajes gabroicos ocurren como intrusiones o 
xenolitos en la mayoría de los arcos y los cumulados ocurren como cuerpos centrales 
o periféricos en complejos intrusivos o en plutones zonados. Los cumulados pueden 
ser divididos en tres tipos: Tipo I consiste principalmente de gabro de olivino con 
cantidades subordinadas de olivino y clinopiroxeno y gabronorita sin olivino; En el 
Tipo II, olivino y plagioclasa raramente ocurren juntos, son rocas ultramáficas 
dominadas por la presencia de olivino y gabronoritas sin olivino; Los cumulados Tipo 
III  se caracterizan por la presencia de anfíbola, comúnmente pargasita o hastingsita 
y esta dominada por gabros de olivino y hornblenda, gabros de hornblenda y rocas 
ultramáficas ricas en anfíbolas (hornblenditas).  
Rocas intrusivas máficas y ultramáficas expuestas a lo largo de cinturones 
orogénicos son fuentes de información de procesos petrogenéticos, que ocurren a 
niveles corticales, en la génesis del magmatismo en zonas de subducción. Un rol 
significativo para la anfíbola ha sido corroborado mediante xenolitos de cumulados 
de anfíbolas en lavas de arco.  
 
2.5 Magmatismo alcalino en zonas de subducción  
 
Uno de los problemas que se encuentran al estudiar el magmatismo a lo largo de 
márgenes convergentes es distinguir entre las variaciones petrológicas y 
geoquímicas atribuibles a características de la fuente y aquellas adquiridas por 
procesos evolutivos que ocurren en la corteza. Esta distinción es necesaria para 
entender la petrogenesis de magmas formados en arcos continentales, donde la 
interacción entre magmas y la corteza hace variar significantemente las 
características geoquímicas e isotópicas de magmas primarios.   
Se ha sugerido que grados variables de enriquecimiento de potasio en magmas de 
arco se relaciona con la variabilidad de fuentes mantélicas metasomatizadas (Gill., 
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1981). Además de el grado de modificación metasomática de la fuente y el grado de 
fusión parcial (De Astis et al., 2000).  
De Astis et al. (2000) propone que la fuente de magmas calcoalcalinos ricos en 
potasio y shoshoníticos es probablemente un manto astenosférico fértil y 
metasomatizado, mientras que la génesis de series magmáticas alcalinas potásicas 
esta relacionado con la fusión de manto litosférico residual metasomatizado. 
También datos geoquímicos e isotópicos sugieren que la evolución de magmas 
calcoalcalinos ricos en K y shoshoníticos es dominada por procesos de asimilación – 
cristalización fraccionada (AFC) con una mezcla continua de fundidos máficos.  
Foley (1992) plantea un modelo en el cual venillas de minerales como anfíbola, 
flogopita y apatito se funden parcialmente en el manto para generar magmas 
alcalinos. Este modelo puede explicar signaturas relacionadas a la subducción, como 
un empobrecimiento en elementos de alto potencial iónico (HFSE), debido a la 
presencia de titanatos en la fuente del manto vetillado. Foley (1992) sugiere además 
que una signatura similar a la de subducción puede ser conservada en el manto por 
un tiempo considerable, incluso aunque la subducción haya cesado, antes de que 
ocurra la fusión para producir magmas potásicos y ultrapotásicos.  
Otros autores (Esperanca et al., 1992) sugieren que procesos evolutivos complejos, 
como la asimilación cortical combinada con la cristalización fraccionada y un mixing 
continuo, podría generar fundidos máficos con una afinidad petroquímica variable, 
proporcionando así una explicación alternativa para la ocurrencia de rocas máficas 
con diferentes grados de enriquecimiento en potasio. 
 
2.6 El rol del fraccionamiento de anfíbola en la diferenciación magmática y 
signatura de arco 
 
Una pregunta importante es si el origen de la signatura geoquímica que caracteriza a 
los magmas de arcos continentales, tal como un empobrecimiento relativo de 
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elementos inmóviles de alto potencial iónico (HFSE) como Nb y Ti, un 
enriquecimiento relativo de LILE como Cs, Rb, K y una anomalía positiva de Pb, se 
debe a la asimilación cortical durante el ascenso del magma o es indicador de la 
generación del magma de una litosfera subcontinental metasomatizada.  
Es probable que la diferenciación de magmas de arco en la corteza media – inferior 
sea un sistema abierto y que la signatura de la anfíbola podría reflejar la fusión de 
reservas de basaltos con anfíbola residual en vez de, simplemente, cristalización de 
anfíbola en un fundido que va evolucionando (Davidson et al., 2007). El 
fraccionamiento de anfíbola es consistente con presiones de corteza media – inferior 
y con la alta cantidad inicial de agua que caracteriza a magmas primitivos en zonas 
de subducción. La presencia de grandes volúmenes de cumulados de anfíbolas en la 
corteza media – inferior tiene implicancias en la disponibilidad de agua en la corteza 
debido a la capacidad de la anfíbola para actuar como una esponja que incorporaría 
agua de fundidos que cristalizan (Davidson et al., 2007). La cristalización de 
importantes volúmenes de anfíbola requiere un fundido capaz de proveer la cantidad 
de agua necesaria para todo el proceso (Tiepolo et al., 2008). La estabilidad de la 
anfíbola también es controlada por deshidrogenación (la incorporación de menor H2O 
que la estequiometría), que podría ocurrir cuando cationes de alta carga como Ti o 
Fe3+ están disponibles para balancear el déficit de carga. Por la relativa alta 
compatibilidad del Ti en anfíbolas, el Ti decrece mientras el fundido evoluciona 
(Tiepolo et al., 2008). Sin embargo, bajos contenidos de agua junto con bajas 
concentraciones de Ti inhibe la cristalización de anfíbola y favorece la de 
clinopiroxeno (Tiepolo et al., 2008).  
Las anfíbolas también podrían influenciar las características en elementos mayores 
distintivas de magmas de arco. La anfíbola contiene un porcentaje menor de sílice, 
en comparación con otras fases ferromagnesianas, y mayor TiO2  que un basalto, por 
lo que tal fraccionamiento enriquecería el líquido remanente en sílice, la tendencia de 
diferenciación característica de una serie calcoalcalina (Davidson et al., 2007). 
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3 Marco geológico 
 
El arco magmático Mesozoico – Cenozoico que forma parte de los Andes Fueguinos 
engloba diferentes suites de rocas relacionadas con la subducción de la placa 
Antártica bajo las placas Sudamericana y Scotia. El arco principal se compone de 
plutones calcoalcalinos que constituyen la mayor parte del Batolito Fueguino (Hervé 
et al. 1984) y cuya construcción fue episódica (Hervé et al., 2007; 1984).  
El Batolito Patagónico de edad Mesozoico – Cenozoico se extiende continuamente a 
lo largo del margen continental andino de Chile austral, entre las latitudes 46ºS y 
56ºS (Hervé et al., 2007).  
El Batolito se subdivide en tres segmentos: Batolito Norpatagónico, al norte de los 
47ºS, Batolito Sur Patagónico (47 – 53ºS) y el Batolito Fueguino, que se extiende al 
extremo sur del continente, entre los 53º y 56ºS (Hervé et al., 2007).  
El Batolito Fueguino se ubica al sur del Estrecho de Magallanes y, a diferencia del 
Batolito Nor y Sur Patagónico, que se han desarrollado sobre la placa Sudamericana,  
este está ubicado sobre la actual microplaca de Scotia (Hervé et al., 2007). Según 
Hervé et al. (1984), las características petrográficas, texturales,  de fábrica 
estructural, relaciones de contacto y edades radiométricas permiten distinguir tres 
grupos plutónicos: Complejo de Gabros (141–103 Ma), Grupo Plutónico Canal 
Beagle (113–84 Ma), y Grupo Plutónico Seno Año Nuevo (60–34 Ma). Estos grupos 
plutónicos representarían una intrusión múltiple de carácter calcoalcalino, en el que 
predominan tonalitas y granodioritas, con granitos, monzodioritas cuarcíferas, dioritas 
cuarcíferas, dioritas y gabros subordinados.  
La roca de caja del Batolito Patagónico, al sur de Tierra del Fuego, corresponde a 
rocas volcánicas, plutónicas y sedimentarias que se habrían formado y depositado, 
antes y durante un sistema de cuenca marginal y arco de isla, debido a la subducción 
de la protoplaca de Nazca bajo la placa Sudamericana (Hervé et al., 1984) y el 
desmembramiento del megacontinente Gondwana durante el Jurásico Tardío – 
Cretácico Temprano. Los distintos grupos plutónicos del Batolito Fueguino se habrían 
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emplazado previo, contemporáneo y posterior a la fase tectónica que afectó al sector 
de Tierra de Fuego, alrededor de los 100–93 Ma (Suárez et al., 1985).  
 
Figura 1 Mapa simplificado de Patagonia. En el recuadro negro se delimita la zona de estudio, lo que corresponde 
al Batolito Fueguino. Modificado de Calderón et al. (2013). 
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3.1 Basamento metamórfico de la Cordillera de Darwin 
El Complejo Metamórfico de la Cordillera de Darwin consiste de unidades 
metasedimentarias, metaplutónicas y metavolcánicas de edad Paleozoico tardío a 
Mesozoico temprano, que tiene una huella metamórfica única de edad Mesozoica 
tardía que se caracteriza por la fuerte intensidad de la deformación y alto grado 
metamórfico, y que se distingue entre los complejos de basamentos metamórficos de 
Patagonia del sur y los Andes Fueguinos (Calderón et al., 2016). Las litologías 
principales de este complejo metamórfico son esquistos pelíticos y psamopelíticos, 
metabasitas, ortogneisses con granate y esquistos cuarzo – micáceos (Hervé et al., 
1981; Calderón et al., 2016).  
El basamento se deformó y metamorfizó previo a su alzamiento y erosión en el 
Mesozoico temprano. Posterior a la depositación de secuencias del Jurásico 
Temprano y Cretácico Inferior  que yacen en disconformidad sobre el complejo, las 
Formaciones Tobífera y Yahgán, respectivamente, ocurrió otro evento de 
deformación que afectó tanto al basamento de la Cordillera de Darwin como a la 
cobertura Mesozoica en el Cretácico Medio. Las condiciones metamórficas 
determinadas por Maloney et al.  (2011) acotan condiciones PT dominadas por la 
descompresión desde 12 a 9 kbar a ~620ºC. La petrología y relaciones de contacto 
de estas rocas son consistentes con procesos de infracabalgamiento hacia el 
continente, imbricación y engrosamiento cortical durante el cierre de la cuenca de 
Rocas Verdes (Klepeis et al., 2010; Calderón et al., 2016), con posterior exhumación 
controlada por cabalgamientos (Maloney et al., 2011; Calderón et al., 2016).  
De acuerdo a Hervé et al. (1981), se reconocen tres suites intrusivas en la Cordillera 
de Darwin: la más antigua, una suite granítica (ahora ortogneiss) que intruye al 
basamento previamente deformado y metamorfizado; una suite de diques basálticos 
(ahora anfibolita), posiblemente relacionada con la apertura de la cuenca de Rocas 
Verdes en el Cretácico Inferior, ubicada al sur de la Cordillera de Darwin; esta suite 
intruye a las rocas del basamento y a la suite granítica. Las dos suites intrusivas 
junto al basamento y la cobertura Mesozoica se deformaron en un evento tectónico 
polifásico en el Cretácico Medio que representaría el cierre de la cuenca de Rocas 
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Verdes. El emplazamiento del Batolito Patagónico en estas rocas favoreció el 
tectonismo en el área durante el Cretácico Medio (Hervé et al., 1984).  
En la parte sur de la Cordillera de Darwin, la distinción entre el basamento 
metamórfico y la cobertura Mesozoica es difícil debido a las similitudes litológicas 
entre ambas unidades, por la alta intensidad de la deformación y grado de 
metamorfismo, que es de mayor grado que en el norte de la zona (Hervé et al., 
1981).  
 
3.2 Rocas estratificadas 
La región al sur de los canales Beagle y Ballenero se caracteriza por la distribución 
de rocas volcánicas, plutónicas y sedimentarias, principalmente, mesozoicas que se 
desarrollaron en un ambiente tectónico de arco volcánico y cuenca marginal. Según 
los trabajos de Hervé et al. (1984) y Suárez et al. (1985), las rocas estratificadas 
presentes en el área de estudio corresponden a: 
Formación Tobífera (Jurásico Medio – Superior): Es una asociación de rocas 
volcanoclásticas y lavas, esencialmente riolíticas y dacíticas, que incluyen brechas 
volcánicas y tobas, que se caracterizan por presentar foliación penetrativa. La 
Formación Tobífera se distribuye ampliamente en Patagonia, pero al sur del Estrecho 
de Magallanes, los afloramientos son aislados y se encuentran  a lo largo de la costa 
norte de Península Dumas, Isla Hoste y en la costa NW de la Isla Gordon. Estas 
rocas infrayacen a las rocas del Complejo Tortuga, en aparente contacto 
depositacional.  
Complejo Tortuga (Jurásico Superior – Cretácico Inferior): Complejo máfico 
pseudoestratificado que incluye de base a techo: troctolitas, gabros, diques 
doleríticos, basaltos y brechas almohadilladas. Esta asociación de rocas concuerda 
con la sección superior de una ofiolita, la ausencia de rocas ultramáficas que 
debiesen estar en niveles inferiores, se explica con que el nivel de erosión es poco 
profundo. Estas rocas afloran en Cerro Tortuga, en el extremo SW de la Isla 
Navarino y en Isla Milne Edwards. Se han incluido dentro del Complejo Tortuga las 
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rocas máficas que afloran desde el fiordo suroriental de Bahía Tekenika hasta la 
zona occidental del Canal Beagle, debido a similitudes petrológicas, geoquímicas y 
estructurales.  
El espesor de los afloramientos de los basaltos almohadillados es de al menos 300 
metros, dentro de toda la extensión de este complejo. Los basaltos almohadillados 
Infrayacen a la Fm. Yahgán al NW de la Península Dumas, en la parte norte de la 
Isla Gordon y en el Fiordo Kranck. El Complejo Tortuga está en contacto por falla con 
la Fm. Yahgán, en el sector del Cerro Tortuga y en la Isla Milne Edwards.  
Formación Hardy (Jurásico Superior – Cretácico Inferior): Sucesión de rocas 
volcanoclásticas con intercalaciones de lavas riolíticas a basálticas. Las rocas 
volcanoclásticas incluyen rocas piroclásticas, epiclásticas y autoclásticas 
subordinadas. Las litologías principales corresponde a tobas vítreas y líticas, brechas 
riolíticas, andesíticas y basálticas, ignimbritas, lavas andesíticas y basálticas y cherts, 
que se interpretan como volcanogénicos. Estas lavas poseen signatura calcoalcalina. 
Estas rocas afloran en Península Hardy donde se ha estimado un espesor mínimo de 
600 metros para esta formación, y en islas Wollaston, L’Hermite, Hornos y Bayly, 
fuera del área de estudio. Las relaciones estratigráficas son difíciles de establecer, ya 
que la base de la Formación Hardy se desconoce, pero aparentemente engrana 
lateralmente con la Formación Yahgán e infrayace, al Complejo Tortuga en Fiordo 
Kranck y Canal Hahn.  
Formación Yaghán (Jurásico Superior – Cretácico Inferior): Sucesión de rocas 
turbidíticas volcanoclásticas que se compone de areniscas y lutitas, con 
intercalaciones de brechas y conglomerados volcánicos, brechas sinsedimentarias, 
areniscas guijarrosas, diamictitas, tobas, chert y algunos niveles de basaltos. Las 
rocas de esta formación afloran, principalmente, en las penínsulas Pasteur y Dumas, 
Isla Hosyes, en el sector oriental de Isla Gordon y en Isla Navarino. La Formación 
Yahgán yace sobre el Complejo Tortuga por contacto aparentemente depositacional 
y parece engranar, hacia el sur, con la Formación Hardy e infrayace, en discordancia 
angular, al Complejo Volcánico Packsaddle.  
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Las rocas volcánicas que comprenden los tipos petrográficos anteriormente 
señalados son parte de la Formación Hardy, la que se infiere habría sido, al menos 
en parte, contemporánea con la Formación Yahgán debido a la presencia de material 
piroclástico en rocas sedimentarias y la intercalación de tobas y brechas 
volcanogénicas que indican que existió actividad volcánica al momento de la 
depositación.  
Estratos de Ildefonso (Oligoceno – Mioceno): Sucesión sedimentaria de 100 m de 
espesor que se constituye por alternancias de areniscas y lutitas, con estructuras 
sedimentarias correspondientes al Ciclo de Bouma, que caracteriza a las turbiditas y 
conglomerados macizos con clastos de rocas graníticas y fragmentos de riolitas. 
Esta sucesión aflora exclusivamente en las Islas Ildefonso, no tiene relaciones 
estratigráficas conocidas y no tiene base ni techo reconocidos. Estas rocas, según 
registros sísmicos realizados por ENAP, serían la única evidencia del desarrollo de 
una cuenca sedimentaria ubicada al sur de la Isla Hoste. 
Complejo Volcánico Packsaddle (Mioceno): Es una asociación de rocas 
volcánicas que incluye basaltos columnares alcalinos, lavas andesíticas y basálticas 
almohadilladas de afinidad calcoalcalinas y brechas volcánicas. Estas rocas yacen, 
en discordancia angular, sobre la Fm. Yahgán, Fm. Hardy y el Batolito Patagónico. 
Se distribuyen en afloramientos asilados en la Isla Packsaddle y en el Cerro de las 
Columnas, en sectores cercanos a la Península Hardy. Su edad es más joven que el 
evento metamórfico que deformó a las rocas que lo infrayacen discordantemente. 
Dataciones de K–Ar en roca total, han entregado edades de 18 y 21 Ma, para las 
rocas alcalinas y calcoalcalinas, respectivamente. 
Conos y Domos Volcánicos de Isla Cook (Cuaternario, post–glacial): Este grupo 
incluye alrededor de ocho cuerpos volcánicos aislados que afloran en el sector 
oriental de Isla Cook e islas aledañas. Algunas rocas presentan estructuras 
pseudocolumnares y, ocasionalmente, presentan xenolitos de granitoides foliados 
que pertenecen al Grupo Plutónico Canal Beagle. Químicamente estas rocas son de 
afinidad toleítica de bajo contenido de potasio.  
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Estas rocas se apoyan sobre el Grupo Plutónico Canal Beagle y el Grupo Seno Año 
Nuevo, que muestran rasgos de erosión glacial, mientras que los domos y conos 
volcánicos no han sido erodados glacialmente, lo cual indicaría que estas rocas se 
habrían formado posterior a la última glaciación que afectó el área hace unos 11.000 
años según Mercer (1970). 
 
3.3 Rocas intrusivas (Batolito Fueguino) 
Las rocas intrusivas que afloran en el sector se disponen en un franja paralela al 
margen Pacífico, y se encuentran en las islas Hoste, Londonderry, Stewart y en la 
Península Hardy (Hervé et al., 1984; Suárez et al., 1985). 
 
Figura 2. Mapa geológico simplificado de la región al sur de los canales Ballenero y Beagle, donde se muestra la 
distribución de las suites del Batolito Fueguino. Modificado de Suarez et al. (1985). En naranjo, se muestra la 
ubicación de las hornblenditas.  
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Complejo de Gabros (Cretácico Inferior a Superior): Cuerpos de rocas gabroicas 
que se distribuyen esporádicamente a lo largo del batolito y en núcleos aislados. Las 
rocas del Complejo de Gabros se emplazan en las formaciones Hardy y Yahgán y, a 
la vez, son intruídas por granitoides de los grupos plutónicos Canal Beagle y Seno 
Año Nuevo.  
Las litologías principales de este complejo son gabros de hornblenda, gabros de 
clinopiroxeno, gabronoritas, dioritas y hornblenditas, con variedades leuco y 
melanocráticas. La petrografía y textura de estas rocas es muy variable y, en 
cualquier afloramiento, diferentes tipos de rocas con contactos gradacionales o 
nítidos son comúnmente encontradas.  La mayoría de estas rocas generalmente 
exhibe texturas cumuladas, aunque también están presentes texturas ofíticas e 
hipidiomórficas que indican cristalización no acumulativa. 
Las edades radiométricas K – Ar del Complejo de Gabros se distribuyen entre los 
141 y 93 Ma, Cretácico Inferior a Cretácico Superior (Hervé et al., 1984). La edad 
mas joven de emplazamiento reconocida para los gabros de la región es de 100 – 93 
Ma, Cretácico Medio – Superior. Debido a que estas rocas presentan solo texturas 
magmáticas, estas edades son consideradas como edades de cristalización o 
intrusión. Inicialmente se había agrupado a todos los cuerpos gabroicos de manera 
arbitraria en un mismo complejo de edad Cretácico Inferior, sin embargo, Poblete et 
al. (2015) ha reportado nuevas edades 40Ar/39Ar que corresponderían a edades de 
plauteau y pseudo – plateau de 66 Ma. Estos resultados indican que el 
emplazamiento del Complejo de Gabros no solo ocurrió en el Cretácico Inferior como 
sugiere Hervé et al. (1984), sino también cercano al límite Cretácico – Paleógeno. 
Gran parte del emplazamiento del Complejo de Gabros fue pre – tectónico al cierre 
de la cuenca de Rocas Verdes y, en parte, syn – tectónico (Hervé et al., 1984), pero 
las edades reportadas por Poblete et al. (2015) indican que también existió 
emplazamiento post – tectónico de cuerpos gabroicos.  
Las cercanas relaciones temporales y espaciales de los gabros con los granitoides y 
la presencia de hornblenda y ocasional biotita favorece un vínculo genético con los 
plutones calcoalcalinos (Hervé et al., 1984). Por lo tanto, es posible que los plutones 
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máficos pudieron haber formado parte de las raíces del arco volcánico. El 
emplazamiento de los granitoides en el área pareciera haber comenzado cuando el 
arco de isla estaba en un estado de evolución tardío (Hervé et al., 1984).   
Particularmente, Montes (2013) menciona un grupo de rocas coetáneas a los 
cumulados de anfíbolas del Complejo de Gabros con edades entre 123, 4 y 67, 8 Ma 
que exhiben razones de La/Yb y una anomalía de Eu ausente, esta signatura es 
coherente con el fraccionamiento de anfíbolas. 
 
Grupo Plutónico Canal Beagle (Cretácico Medio): Complejo de granitoides que 
constituye una faja de rocas expuesta a lo largo del Canal Beagle, en los brazos 
noroeste y suroeste, del sector norte de la Isla Hoste, Isla Gordon, Isla O’Brien y 
sector noroeste de Isla Londonderry. Las rocas del Grupo Plutónico Canal Beagle 
intruyen a Fm. Yahgán, al Complejo de Gabros y a rocas del Complejo Tortuga. 
Hacia el oeste, intruyen a rocas correlacionables con Fm. Hardy y son cortadas por 
los granitoides del Grupo Plutónico Seno Año Nuevo. Este cuerpo ígneo se emplazó 
principalmente en complejos ofiolíticos.   
Las litologías de este grupo corresponden, principalmente, a tonalita y granodiorita 
con monzodioritas cuarcíferas y dioritas cuarcíferas subordinadas. Los granitoides 
del Grupo Plutónico Canal Beagle se caracterizan por presentar foliación penetrativa 
de origen syn – magmático y aureolas localmente deformadas en el sector de Santa 
Rosa, a diferencia de las rocas del Grupo Plutónico Seno Año Nuevo.  
Las edades radiométricas K – Ar obtenidas comprenden un rango entre 113 y 84 Ma, 
Cretácico Medio a Superior. La edad mas joven obtenida es 84 – 81 Ma para estos 
granitoides. Existe una concordancia entre las edades de pares biotita – hornblenda, 
por lo tanto las edades obtenidas se interpretan como edades de cristalización.   
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Grupo Plutónico Seno Año Nuevo (Paleógeno): Complejo plutónico de granitoides 
no foliados. Estas rocas estás expuestas en una franja a lo largo del margen Pacífico 
del batolito y afloran en sector norte y occidental de Seno Año Nuevo, zona 
occidental de Isla Hoste, región suroeste de las islas Londonderry, Stewart e islas 
adyacentes. Las rocas del Grupo Plutónico Seno Año Nuevo intruyen al Grupo 
Plutónico Canal Beagle, al Complejo de Gabros, a Fm. Yahgán y a metabasitas del 
Complejo Tortuga. Al oeste del lago La Monneraye en Seno Año Nuevo, sistemas de 
diques máficos sinplutónicos intruyen a los granitoides de este grupo.  
Las litologías principales de este complejo son tonalitas y monzo – dioritas 
cuarcíferas, además de granito y diorita cuarcífera. De acuerdo a análisis modales 
estas rocas se distribuyen según una tendencia calcoalcalina trondjemítica de bajo 
contenido de potasio y una tendencia calcoalcalina de contenido de potasio 
intermedio, en comparación con el Grupo Plutónico Canal Beagle.  
Las edades radiométricas K – Ar obtenidas en estas rocas comprenden un rango 
entre 60 y 34 Ma y se ubican en el Paleoceno – Eoceno.  
Localmente, estos plutones incluyen xenolitos de granitoides no foliados y gabros 
milonitizados asignados al Gruplo Plutónico Canal Beagle y el Complejo de Gabros, 
respectivamente. Estas observaciones indican un emplazamiento post – tectónico de 
estas rocas.   
 
3.3.1 Unidades máficas menores en Tierra del Fuego 
En el retroarco en Tierra del Fuego afloran plutones aislados medianamente alcalinos 
y potásicos, y otras intrusiones menores de características calcoalcalinas ricas en 
potasio que corresponden a las Andesitas de la Península Ushuaia. Ambas unidades 
aparecen como intrusiones dispersas al norte del Canal Beagle y este de la 
Cordillera de Darwin, separadas del Batolito Fueguino.  
El retroarco engloba cuatro plutones: Ushuaia, Moat, Jeu – Jepén y Kranck. Cuyas 
litologías incluyen clinopiroxenitas, hornblenditas, gabros, dioritas, monzogabros, 
monzodioritas, monzonitas, sienitas y sienitas de feldespato alcalino (González 
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Guillot, 2016). Las piroxenitas y hornblenditas son abundantes en los plutones 
Ushuaia y Moat y se encuentran como cuerpos masivos o autolitos en rocas félsicas. 
Por el contrario, en los plutones Jeu – Jepén y Kranck, las hornblenditas son escasas 
y restringidas a lentes y grupos de autolitos. Gonzalez Guillot (2016) interpreta que 
estos plutones corresponden al Magmatismo Potásico Fueguino y, además, incluye 
dentro de esta categoría a las monzonitas de la Isla Navarino y las absarokitas de las 
Formaciones Barros Arana y La Pera. 
Las Andesitas de la Península Ushuaia consisten de intrusiones hipoabisales que se 
emplazan en unidades del Cretácico Inferior que afloran en la Península Ushuaia.  
 
3.4 Evolución geodinámica 
 
El basamento metamórfico del sector más austral de Los Andes corresponde a rocas 
del Paleozoico Tardío al Mesozoico Temprano del Complejo Metamórfico de la 
Cordillera de Darwin. Hervé et al. (2010), determinaron edades del Cámbrico 
Temprano de 523 ± 7 Ma, 522 ± 6 Ma y 538 ± 6 Ma (U–Pb SHRIMP en circón), para 
rocas plutónicas foliadas y gneises de este complejo. Estas rocas corresponderían a 
un paleoprisma de acreción, que se habría desarrollado en el margen Pacífico del 
megacontinente Gondwana, durante estos tiempos (Klepeis & Austin, 1997). 
Durante el Jurásico Medio a Superior, en el estadio inicial del desmembramiento del 
megacontinente Gondwana, los Andes Patagónicos experimentaron extensión que 
fue acompañada por magmatismo bimodal, magmatismo syn – rift  silícico asociado a 
la Formación Tobífera y al desarrollo de una cuenca marginal (Pankhurst et al., 2000; 
Calderón et al., 2016).  
Para finales del Jurásico, la Península Antártica se había separado del sur de 
Patagonia que resultó en el desarrollo de cuencas marginales que separaban ambos 
bloques continentales y el emplazamiento de la cuenca de Rocas Verdes en 
Patagonia del sur durante el Jurásico Superior – Cretácico Inferior (Dalziel 1981; 
Calderón et al., 2016). Los remanentes de la parte superior de la cuenca de Rocas 
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Verdes están representados por los complejos ofiolíticos Tortuga y Sarmiento 
(Calderón et al., 2007).  La evolución del margen continuó con un sistema de fosa, 
arco volcánico y cuenca marginal de trasarco. El relleno de la cuenca incluye 
sucesiones de turbiditas volcanoclásticas del Cretácico Inferior de la Formación 
Yahgán que fue contemporáneo, al menos en parte, al volcanismo calcoalcalino de la 
cadena de islas volcánicas (Fm. Hardy), que separaban la cuenca marina del 
océano. Durante la evolución del sistema de arco de isla, se emplazó gran parte de 
las rocas del Complejo de Gabros, constituyendo parte de las raíces del arco 
volcánico (Suarez et al., 1985).  
El cierre de la cuenca de Rocas Verdes comenzó en el Cretácico Inferior tardío 
(Aptiano – Albiano) e involucró infracabalgamiento, engrosamiento cortical y 
subducción del suelo oceánico hasta el Cretácico Superior, Cenomaniano (Calderón 
et al., 2013); esto fue coetáneo al desarrollo incipiente de la cuenca de antepaís de 
Magallanes – Austral, indicado por el registro de depósitos turbidíticos distales 
(Fosdick et al., 2011; Calderón et al., 2016). Este evento de deformación afectó tanto 
al basamento de la Cordillera de Darwin como a la cobertura Mesozoica que 
rellenaba la cuenca. Después del cierre de la cuenca de Rocas Verdes, las placas 
Pacíficas y Sudamericana fueron dominadas por convergencia pura (D’Orazio et al., 
2000).  El emplazamiento del Complejo de Gabros fue, en parte, sintectónico al 
evento de deformación mencionado y el  emplazamiento del Grupo Plutónico Canal 
Beagle fue post – tectónico y duró hasta los 84 Ma.    
A partir de los 60 Ma, el emplazamiento de rocas graníticas se habría reiniciado y 
habría continuado en forma ininterrumpida hasta los 34 Ma con la intrusión del Grupo 
Plutónico Seno Año Nuevo. La afinidad calcoalcalina de este complejo plutónico 
indica que su origen estuvo relacionado con procesos de subducción. Este nuevo 
arco se ubica al SSW de los plutones mesozoicos, en su posición actual  
La generación de andesitas y dacitas calcoalcalinas de 21 Ma, y basaltos alcalinos 
de 18 Ma atribuidos al Complejo Volcánico Packsaddle, corresponderían a la 
continuación del régimen de arco volcánico activo. En Patagonia, varias lavas 
Cenozoicas tanto de afinidad alcalinas como toleíticas, afloran en una posición de 
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retroarco. Su origen se atribuye, ya sea, a una ventana astenosférica relacionada a la 
subducción de la dorsal de Chile bajo Sudamérica (Cande & Leslie 1986) o  debido a 
perturbaciones mecánicas y termales de la corteza inferior y/o manto astenosférico 
(Stern et al., 1990; D’Orazio et al., 2000). Es probable que se hayan depositado los 
sedimentos de los Estratos de Ildefonso, en conjunto con el volcanismo de Complejo 
Packsaddle (Suárez et al., 1985; Hervé et al., 1984). 
En Isla Cook, se pueden encontrar las rocas más jóvenes de la historia geológica del 
extremo sur de Sudamérica. Conos y domos andesíticos calcoalcalinos que 
corresponderían a volcanismo Cuaternario. Estas rocas se habrían formado por de la 
subducción de la placa Antártica bajo la placa Scotia (Suárez et al., 1984; Hervé et 
al., 1984) y se postulan como auténticas adakitas (Stern y Kilian, 1996). 
 
3.5 Configuración actual 
 
La zona mas austral de Patagonia se ubica en la mircroplaca de Scotia, y se conecta 
con la placa Sudamericana mediante la dorsal de Scotia Norte y el sistema de fallas 
de Magallanes Fagnano (Klepeis, 1994; Poblete et al., 2015), y, con la placa 
Antártica, por la dorsal de Scotia Sur y la zona de fractura Shackleton (Klepeis and 
Lawver, 1996; Poblete et al., 2015).  
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4 Petrografía 
 
4.1 Descripción macroscópica 
 
Los cumulados de hornblenda del Complejo de Gabros ocurren como hornblenditas 
de grano medio a fino y como diques pegmatitícos. Estas rocas afloran como núcleos 
aislados de potencia variable y, aparte de los gabros, son constituyentes principales 
de bahías al este de Puerto Fortuna. Al estar cubiertas por la vegetación, era difícil 
estimar la potencia total del afloramiento. En terreno se observan heterogeneidades 
como variaciones en el tamaño de grano y también la disposición de estas.  
Para este estudio se analizaron dos muestras que se tomaron al este de Puerto 
Fortuna (Fig. 2). La primera (13AP01-030) corresponde a una hornblendita con 
textura seriada en hornblendas euhedrales de hasta de 6 mm y plagioclasa, también 
con textura seriada de menor tamaño (2 mm) y menos abundante (15-20%). La 
segunda (13AP01-031) es un dique pegmátitico irregular que cortaba a la 
hornblendita y se compone principalmente de anfíbolas euhedrales de hasta 20 
centímetros, en parte esqueletal y orientada preferentemente perpendicular a los 
contactos.  Se encontró plagioclasa (<10%)  en los intersticios dejados por los 
cristales de anfíbola.  
La tercera muestra (13AP01-041) corresponde a una tonalita de horblenda y biotita 
leucocrática que pertenece al Grupo Plutónico Canal Beagle y que se tomó en los 
alrededores  de Puerto Fortuna. 
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4.2 Petrografía de cortes transparentes y SEM 
 
4.2.1 Hornblendita 
Estas rocas tienen textura ortoacumulada y heterométrica.  La mineralogía incluye 
hornblendas (90%), plagioclasa (10%), pirita (1-5%), pares ilmenita – magnetita (1–
5%) con menores cantidades de espinela, escapolita y epidota. Los cristales de 
hornblenda tienen una textura granular automorfa y son amarillentos a leves tonos 
verdes y subhedrales a euhedrales. Se encuentran bien conservados, poco alterados 
y maclados. En los núcleos de algunos cristales de hornblendas hay inclusiones 
microcristalinas de minerales opacos y que son muy pequeños para un analisis 
químico. Considerando el contenido de Ti en las hornblendas, estas inclusiones 
podrían ser de rutilo o lamelas de exsolución de óxidos de Fe-Ti. Ocasionalmente, 
aparecen vetas cortando a los cristales de hornblenda, estas vetas están rellenas 
con plagioclasa microcristalina y se interpreta como una reducción del tamaño de 
grano por acción de fluidos circulantes. 
En estas rocas, la plagioclasa es intersticial y, predominantemente, anhedral aunque 
también subhedral. Presentan una composición homogénea y sin zonación. Son 
cristales que tienen un tamaño considerablemente menor (1-2 mm) que las 
hornblendas y ocurren como agregados granulares entre los cristrales de 
hornblenda. De igual manera, la plagioclasa se encuentran en cristales esqueletales 
de hornblenda.  
Los pares ilmenita – magnetita forman granos anhedrales a subhedrales en las 
hornblenditas y se encuentran rodeados por cristales de plagioclasa,  en la interfaz 
de los cristales de plagioclasa y hornblenda y en los bordes de las mismas. Es 
probable que parte de la magnetita sea hematita, pero se asume que es 
mayoritariamente magnetita, ya que la roca es magnetita a muestra de mano. Los 
granos de espinela ocurren como inclusiones criptocristalinas en los pares ilmenita – 
magnetita. La pirita es un mineral accesorio común y es visible en muestra de mano. 
Ocurre diseminada y en vetillas. 
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Figura 3. Fotos de cortes de las hornblenditas 
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Figura 4. Fotos en SEM donde se diferencia la mineralogía principal de la hornblendita en cuanto a contenido de 
elementos mayores. 
a
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Figura 5. Fotos de los pares ilmenita - magnetita en la hornblendita. Tomadas en SEM 
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4.2.2 Diques pegmatíticos de hornblenda 
Esta roca presenta textura ortoacumulado, heterocumulado Y heterométrica. La 
mineralogía incluye hornblendas (90%), plagioclasa (10%), pares ilmenita – 
magnetita (1–5%) con menores cantidades de escapolita (<1%), apatito y clorita. Los 
cristales de hornblendas son subhedrales de tamaños mayores a 2,5 mm. Se 
encuentran bien conservados, poco fracturados y con leve alteración. Presentan 
lamelas de exsolución de óxidos de Fe y Ti, también minerales opacos granulares 
que se concentran en los bordes de los cristales de hornblenda.  
La plagioclasa es anhedral y de un tamaño considerablemente menor (1-2 mm) que 
las hornblendas. Presentan una composición homogénea y sin zonación. Se 
encuentran rellenando espacios como agregados granulares y en cristales 
esqueletales de hornblenda. La clorita tiende a aparecer en los bordes de los 
cristales de hornblenda y crece de manera acicular – radial.  
 
Figura 6. Imágenes en SEM donde se distinguen los cristales de hornblenda y plagioclasa. Además muestra que 
no existe zonación en los cristales de hornblenda. 
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Figura 7. Fotos de cortes de las pegmatitas, los colores de interferencia se ven de mayor orden por que el corte 
es mas grueso. 
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4.2.3 Tonalita de hornblenda y biotita 
Estas rocas tienen textura fanerítica, heterométrica y consertal. La mineralogía 
incluye plagioclasa (45%), cuarzo (25%), hornblenda (15%), biotita (10%), titanita 
(5%) y zircón (< 1%) con menores cantidades de clorita y pistacita. Las plagioclasas 
en estas rocas están zonadas, fracturadas con alteración a sericita, algunos cristales 
están maclados, pero son infrecuentes. El cuarzo es anhedral y fracturado. 
Los cristales de hornblenda se encuentran casi totalmente cloritizados, maclados y 
subhedrales a euhedrales. La cloritización sigue la dirección del clivaje en caras 
basales. En estos cristales también hay inclusiones de minerales opacos que se 
interpreta son lamelas de exsolución de óxidos de Fe y Ti que son paralelos a la 
elongación del cristal. La biotita se encuentran casi totalmente cloritizada, 
epidotizada y fracturada. 
Los cristales de titanita son predominantemente anhedrales y se encuentran 
rodeando a los cristales de hornblenda. Los escasos cristales de zircón presentes en 
el corte, son euhedrales y se encuentran como inclusiones dentro de la biotita y, en 
menor proporción, en hornblenda. 
 
 
 
37 
 
 
Figura 8. Fotos de cortes de la tonalita de hornblenda y biotita 
 
38 
 
5 Geoquímica de roca total 
 
5.1 Elementos mayores 
Todos los resultados de análisis realizados están recalculados en base anhidra y 
además de las hornblenditas se incluyen datos de otras rocas del Complejo de 
Gabros y del Grupo Plutónico Canal Beagle. Las muestras de tonalita y granodiorita 
del Grupo Plutónico Canal Beagle han sido definidas por Montes (2013) como 
“Cretácico 3” y se caracterizan por tener un patrón empinado de REE, altas tasas de 
La/Yb y una anomalía ausente de Eu, lo cual es consistente con el fraccionamiento 
de anfíbola. De existir una relación genética entre las hornblenditas y rocas mas 
evolucionadas del Batolito Fueguino, podría ser con las rocas del Cretácico 3. 
El rango de FeOtot/MgO aumenta con el incremento de SiO2 y las muestras grafican 
en el campo calcoalcalino o en el borde entre calcoalcalino y toleítico definido por 
Miyashiro (1974). También todas se encuentran bajo la curva o muy cercanas a la 
curva de la tendencia calcoalcalina en el AFM (Fig. 9). Al graficar las rocas en el TAS 
de Middlemost (1994; en base a Cox, 1979) todas grafican en el rango subalcalino y 
varían desde gabros y dioritas hasta tonalitas y granodioritas (Fig. 9). Sin embargo, 
las hornblenditas grafican en el rango alcalino. Al dividir las rocas subalcalinas 
utilizando K2O vs SiO2, se observa una dispersión de las muestras y parte de ellas 
grafican en el rango calcoalcalino con contenidos medios de K2O y otras grafican en 
el campo de las series toleíticas con bajo contenido de K2O. En este gráfico las 
hornblenditas grafican en el rango calcoalcalino con contenidos medios de potasio. 
La diferencia que se observa entre este gráfico y el TAS es atribuible al contenido de 
Na2O. El contenido de Al2O3 aumenta con bajos contenidos de SiO2 (Fig.10) antes de 
encontrar una meseta alrededor de de 16 p.% y con contenidos de SiO2 entre 50 y 
70 p.% y después continua disminuyendo, lo cual refleja saturación y cristalización de 
plagioclasa. Todas las muestras están mayoritariamente en el rango metaluminoso y, 
en menor medida, débilmente peraluminoso. El Mg# (Mg/Mg + Fe, considerando todo 
el Fe como FeO) decrece constamente con el incremento del contenido de SiO2, 
desde 14,42 en la hornblendita (13AP01-030) hasta 2,67 en una granodiorita. Los 
contenidos de CaO, FeOtot y MgO tienen un comportamiento similar y dismuyen con 
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el aumento de SiO2. Los contenidos de alcalis (Na2O + K2O) aumentan con la 
diferenciación, el Na2O varía desde 1,56 y 1,81 en la hornblendita y pegmatita, 
respectivamente, hasta valores cercanos a ~ 5% en rocas diferenciadas. En el K2O 
se observa una distribución mas aleatoria, sin embargo se puede observar un 
aumento de 0,32 a 2,17 p.% en rocas diferenciadas. En general las rocas máficas y 
ultramáficas tienen valores de K2O cercanos a 0,1p.%. Las hornblenditas son las 
rocas con mayor contenido de TiO2 con valores cercanos a ~1,5 p.%, lo cual refleja la 
acumulación de anfíbolas. Para gabros, dioritas y granitoides, el TiO2 disminuye con 
el aumento de SiO2 (bajo Mg#), lo cual indica que una fase rica en titanio, 
probablemente titanita, ilmenita, rutilo y/o anfíbolas con Ti, estén controlando el 
contenido total de TiO2. 
También en la química de elementos mayores se observa que parte de las rocas 
máficas y ultramáficas son cumulados con valores de SiO2 que varían entre 39,5 p.% 
en la hornblendita hasta 45,8 p.% en gabros. Los bajos contenidos de SiO2 en las 
hornblenditas muestran una proporción mayor de hornblenda relativo a plagioclasa.  
Considerando las relaciones espaciales y temporales del Complejo de Gabros y el 
Grupo Plutónico Canal Beagle y que la mayoría de los diagramas de variaciones en 
óxidos mayores muestran tendencias colineares, lo mas probable es que ambos 
complejos estén genéticamente relacionados por cristalización fraccionada. Los 
contenidos de FeO, CaO, MgO (y, por lo tanto, Mg#), TiO2 y Al2O3 disminuyen 
mientras que el SiO2, mientras que Na2O y K2O aumentan. Estas tendencias son 
esperables de una suite magmática que contenga cumulados y composiciones de 
fundido. Al remover los cumulados de un magma parental la línea de descenso del 
fundido se moverá en la dirección opuesta.  
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Figura 9. Gráficos de clasificación para rocas del Batolito Fueguino. 
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Figura 10. Gráficos de elementos mayores para el Complejo de Gabros y el Grupo Plutónico Canal Beagle. 
42 
 
5.2 Elementos tierras raras (REE) 
Los patrones de REE normalizados a condrito en tonalitas, dioritas y gabros 
muestran características típicas de arco como anomalías negativas de Nb y Ta, 
aumento de LILE, como K, Ba y Rb. Los gabros muestran una anomalía negativa de 
Eu que refleja el fraccionamiento de plagioclasa a excepción de una muestra. En 
general, todos los patrones relativamente planos, aunque algunas muestras exhiben 
un enriquecimiento leve en LREE y otras como la AA1430 muestra mayor contenido 
de MREE relativo a LREE, lo cual podría sugerir acumulación de hornblenda. Si bien 
los patrones de REE de las dioritas son discontinuos, se puede notar un 
enriquecimiento de LREE en comparación con HREE. Las tonalitas del Cretácico 3 
muestran anomalía negativa de Eu y un enriquecimiento importante de LREE por 
sobre HREE. Este patrón es característico de afinidades Tonalita – Trondhjemita – 
Granodiorita (TTG).  La mayoría de las rocas muestran una anomalía de Eu.  
Los contenidos de HREE e Y disminuyen con la diferenciación. Varias rocas grafican 
en el campo de rocas con signatura adakítica (Fig. 11), opuesto a la evolución normal 
de suites calcoalcalinas; el origen de esta signatura será retomado mas adelante. 
Las tasas de La/Yb aumentan con la diferenciación (Fig. 13) lo cual es consistente 
con el fraccionamiento de anfíbola. La tasa de Ti/Zr disminuye con el aumento de 
SiO2 y muestra una tendencia linear negativa, lo cual sugiere que una fase rica en 
TiO2 (anfíbola u óxidos de Fe y Ti) están removiendo Ti del sistema (Fig. 13) 
El aumento del contenido de Zr/Sm en magmas derivativos sugiere el 
fraccionamiento de hornblenda, ya que estas tienen un coeficiente de partición alto 
para tierras raras pesadas como el Sm. 
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Figura 11. Patrones de La/Yb vs Yb y Sr/Y vs Y para las rocas del Batolito Fueguino. 
 
44 
 
 
Figura 12. Patrones normalizados a condritos de a) las hornblenditas, b) tonalitas y granodioritas, c) dioritas y d) 
gabros del Batolito Fueguino 
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Figura 13. Razones de elementos trazas para razones Ti/Zr, La/Yb y Zr/sm vs SiO2. 
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6 Química de minerales 
 
En una primera aproximación al tipo de anfíbola y plagioclasa observada en la 
petrografía de las hornblenditas, la difracción de rayos X indica, en ambas muestras, 
la presencia de dos fases minerales principales: pargasita y anortita (Fig. 14). Cada 
peak de este análisis se identifica con estas dos fases minerales. Diferencias 
observadas en la intensidad de los peaks se atribuye a la proporción variable de 
estos minerales. También, las diferencias en el background se atribuyen impurezas 
en la hornblenda.  
 
 
Figura 14. Superposición de difractogramas de ambas muestras (rojo y negro). En azul se muestran los peaks de 
pargasita y en verde de anortita. 
 
6.1 Anfíbolas 
Las hornblendas presentes en ambas muestras tienen una variación composicional 
leve entre pargasita y magnesiohastingsita (Fig. 15) de acuerdo a análisis en 
microsonda (EPMA) y según la clasificación de Leake et al. (1997). Pargasita y 
magnesiohastingsita son anfíbolas cálcicas y son consideradas variedades de 
hornblenda (Leake et al., 1997), el término hornblenda es muy amplio y considera 
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una serie de miembros extremos. Estas hornblendas tienen una composición de 
elementos mayores y traza relativamente homogéneas, no hay zonación ni relictos 
de otros minerales.  
 
 
Figura 15. Clasificación de las anfíbolas en las hornblenditas según Leake et al., (1997). 
 
El Mg# de la hornblenda es alto y varía entre 80 a 86 y es mayor que el de 
hornblendas con bajo contenido de Mg#, que tiene un rango entre 60 y 70 (Foley et 
al., 2012).  
Como es esperable de cumulados ricos en anfíbolas, los patrones de roca total son 
muy similares a los de REE en hornblendas. Patrones de REE normalizados a 
condrito en hornblendas muestran una abundancia de tierras raras medias (MREE) 
mayor que tierras raras pesadas (HREE). En diagramas de roca total esta ausente la 
anomalía de Eu tanto para la hornblendita como para los diques pegmatitícos de 
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hornblenda. Sin embargo, existe un empobrecimiento relativo de tierras raras livianas 
(LREE) en comparación con HREE en la horblendita en comparación con los diques 
pegmatitícos. Esto también se observa en la hornblenda de la hornblendita.  
Se realizó un perfil de REE en un cristal de hornblenda una hornblendita. En general, 
no se observa una variación importante de elementos de núcleo a borde. Sin 
embargo, existe una leve variación en los contenidos de Cr, Ni, Cs y en menor 
medida de La de núcleo a borde. También existe un enriquecimiento de Sc, Ti y Ba. 
La muestra 13AP0H-A exhibe un análisis puntual con mayor contenido de La, Ce y 
Pr que las demás; aunque este análisis se tomó en un borde asi que es probable que 
se haya analizado una parte de una plagioclasa.  
 
Figura 16. Mapa de REE en pargasita - magnesiohastingsita de los cumulados de anfíbolas. Patrones 
normalizados a condrito de Boynton (1984). 
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6.2 Plagioclasa 
La composición de la plagioclasa varía entre An89 y An97 (Tabla 2).  La falta de 
zonación indica enfriamiento o re-equilibrio a alta temperatura. Los patrones de REE 
muestran una anomalía positiva de Eu y un enriquecimiento relativo de tierras raras 
livianas (LREE) en comparación con las MREE y HREE (ver anexo 1) y, también, 
muestran una menor abudancia de REE que en hornblendas.  
 
Tabla 1. Tabla de composición de elementos mayores (wt %) de plagioclasa. 
 
 
 
Muestra 13AP0131-3 13AP0131-4 13AP0131-6 13AP0131-16 13AP0131-17 13AP0131-19 13AP0131-20 13AP0131-21
SiO2 43,84 43,14 43,51 44,14 43,62 44,73 43,62 43,59
TiO2 0,02 0,00 0,00 0,13 0,02 0,00 0,00 0,01
Al2O3 35,65 35,48 35,52 35,00 36,10 35,15 35,82 36,22
Cr2O3 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Fe2O3 0,19 0,08 0,21 1,46 0,55 0,10 0,21 0,29
Mn2O3 0,00 0,02 0,00 0,00 0,00 0,00 0,02 0,07
MgO 0,01 0,00 0,00 1,04 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 18,95 19,52 19,59 18,31 19,77 18,72 19,51 19,46
Na2O 0,89 0,64 0,67 1,11 0,33 1,02 0,64 0,68
K2O 0,02 0,02 0,00 0,03 0,01 0,00 0,01 0,00
BaO 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Total 99,56 98,90 99,52 101,21 100,40 99,71 99,84 100,33
Si 2,0376 2,0223 2,0273 2,0265 2,0145 2,0713 2,0247 2,0140
Al 1,9529 1,9599 1,9505 1,8937 1,9651 1,9186 1,9592 1,9721
Fe3 0,0066 0,0028 0,0073 0,0504 0,0190 0,0033 0,0075 0,0102
Mn3 0,0000 0,0008 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000 0,0007 0,0025
Cr 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000
Ti 0,0006 0,0000 0,0000 0,0045 0,0007 0,0001 0,0001 0,0005
su1 3,9981 3,9858 3,9853 4,0462 3,9993 3,9933 3,9921 3,9993
Ba 0,0000 0,0000 0,0002 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000 0,0000
Ca 0,9434 0,9804 0,9778 0,9005 0,9783 0,9287 0,9703 0,9634
Na 0,0799 0,0581 0,0608 0,0988 0,0295 0,0914 0,0576 0,0608
K 0,0011 0,0014 0,0001 0,0017 0,0006 0,0000 0,0006 0,0000
su2 1,0245 1,0398 1,0390 1,0010 1,0084 1,0201 1,0285 1,0243
Anortita 0,9209 0,9428 0,9413 0,8996 0,9702 0,9104 0,9435 0,9406
Albita 0,0780 0,0559 0,0585 0,0987 0,0293 0,0896 0,0560 0,0594
Feld-k 0,0011 0,0013 0,0001 0,0017 0,0006 0,0000 0,0006 0,0000
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6.3 Minerales accesorios  
 
6.3.1 Óxidos de Fe – Ti  
Dentro de los óxidos de Fe y Ti se incluye magnetita, ilmenita y rutilo. Los cristales de 
hornblenda presentan lamelas de exsolución y se asume que es mayoritariamente 
rutilo, sin embargo son criptocristalinas por lo que un análisis resulta complejo. 
Análisis en microsonda de los pares ilmenita – magnetita indican que la ilmenita tiene 
un alto contenido de Mn (tabla 3) lo cual es común si coexisten estos minerales (Deer 
et al., 1991). En rocas ígneas, la magnetita es apreciablemente titanífera, 
particularmente en rocas poco diferenciadas (Deer et al., 1991), en estas rocas la 
magnetita tiene contenido de Ti elevados, pero no tanto como para hablar de 
ulvospinel o titanomagnetita (tabla 3).   
 
6.3.2 Apatito 
Los granos de apatito representan aproximadamente 0 – 1% de la moda mineral de 
cualquiera de las muestras y ocurren como inclusiones en los cristales de hornblenda 
en diques pegmátiticos, es posible que haya en la hornblendita, pero no se han 
encontrado. Considerando la química de este mineral, es probable que sea apatito, 
no es posible determinar el contenido de F ya que la microsonda electrónica no mide 
este elemento. 
 
6.3.3 Hercinita (espinela) 
La hercinita (tabla 3) pertenece al grupo de la espinela sensu stricto, se diferencia de 
la magnetita en el contenido de Al y depende del estado de valencia del Fe, Fe+2 
(Hercinita) o Fe+3 (Magnetita). El sistema hercinita – magnetita ha sido estudiado 
experimentalmente; sobre los 858ºC hay solución sólida completa, pero bajo esta 
temperatura la exsolución aumenta (Deer et al., 1991). 
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6.3.4 Meionita (escapolita) 
Los granos de escapolita representan aproximadamente 0 – 1% de la moda mineral 
de cualquiera de las muestras y ocurren como inclusiones en cristales de plagioclasa 
en diques pegmatíticos, es posible que haya en la hornblendita, pero no se han 
encontrado. Este mineral se encontró mediante un estudio de las inclusiones de la 
pegmatita de hornblenda en el Microscopio electrónico de barrido (SEM, por sus 
siglas en inglés). Considerando el alto contenido de Ca en comparación con el Na, es 
probable que sea el extremo de la meionita.  
En general, la formación de escapolita se restringe a ambientes metamórficos y 
metasomáticos y su composición está ampliamente relacionada al grado metamórfico 
(Deer et al., 1991). Sin embargo, debido a su alta estabilidad termal la meionita está 
restringida a rocas corticales y podría tener un rol como mineral primario en procesos 
magmáticos que ocurren en la corteza media – inferior (Newton, 1975). La meionita 
es estable solo a temperaturas sobre ~800ºC y tiene una estabilidad termal hasta 
presiones de ~1.8 Gpa (Deer et al., 1991).  
La presencia de meionita indica que su formación ocurrió a altas presiones de 
H2O/CO2 y también  las escapolitas son indicadores importantes de constituyentes 
volátiles de la corteza inferior (Newton, 1975; Deer et al., 1991).  
 
6.3.5 Epidota 
La composición de las epidotas varían levemente entre epidota y clinozoisita (tabla 
3). No se identificó epidota magmática. 
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7 Estimaciones de la presión y temperatura  
Es posible estimar la presión y temperatura de cristalización utilizando modelos 
termodinámicos que incluyan la mineralogía de las hornblenditas. El barómetro 
empírico de AlVI en hornblenda de Larocque y Canil (2010) es utilizado ya que solo 
requiere anfíbola. Para la hornblendita, el AlIV varía entre 0,563 y 0,658 y con estos 
valores el barómetro de Larocque y Canil entrega presiones que varían entre 8 y 10 
kbar para la hornblendita. Este barómetro ha sido recalibrado por Krawczynski et al. 
(2012) basado en un mayor rango de composiciones de magmas que incluye tanto 
andesitas ricas en magnesio primitivas como andesitas basálticas primitvas. Sin 
embargo, el cálculo recalibrado no varía significativamente con el barómetro de 
Larocque y Canil (2010). Estos barómetros están basados en una correlación 
positiva entre el Al octahedral en la hornblenda y la presión. Aunque, estudios 
experimentales muestran una variabilidad en el AlIV a una presión particular, es 
probable que estos barómetros aún están pobremente limitados (Krawczynski et al., 
2012). Sin embargo, considerando que los contenidos de Al2O3 y TiO2 no tienen 
variaciones importantes en la hornblenda de las hornblendita, estos barómetros 
podrían funcionar adecuadamente, ya que así se disminuyen errores y otros efectos 
estequiométricos.  
El uso del termobarómetro de Anderson (1996), basado en el geotermómetro de 
hornblenda-plagioclasa de Blundy y Holland (1994), entrega presiones minímas de 
8,96 kbar y hasta 10,19 kbar, con temperaturas que varían entre 602,3 y 671,3ºC. Al 
comparar las temperaturas obtenidas de Anderson (1996) con el termómetro semi 
empírico de Otten (1994) que utiliza el contenido de TiO2 en hornblendas, las 
temperaturas de Otten son mayores con un rango variable entre 758,8 y 794,4ºC. El 
uso del termobarómetro semi cuantitativo de anfíbolas cálcicas de Ernst y Liu (1998), 
que requiere los contenidos de TiO2 y Al2O3 entrega presiones que también varían 
entre 10 y 12 kbar con temperaturas por sobre los 800ºC y hasta 1000ºC. Los 
contenidos de Ti de una anfíbola cálcica se correlaciona positivamente con el 
aumento de la temperatura, pero es casi independiente de la presión y, por lo tanto, 
representa un geotermómetro relativamente cuantitativo a temperaturas por sobre los 
500ºC, donde la solubilidad del Ti en anfíbolas cálcicas es substancial (Ernest y Liu, 
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1998). Para acotar de mejor manera la temperatura es necesario considerar el tipo 
de hornblenda de las hornblenditas y bajo que condiciones son estables. La 
pargasita y magnesio-hastingsita a temperaturas por sobre los 800ºC y en un rango 
variable de presiones (Fig.17).  
 
 
Figura 17. Gráfico de  estabilidad de hornblendas cálcicasa distintas presiones, temperaturas y fugacidades de 
oxígeno. Tomada de Deer (1996). Pa: Pargasita; Mha: Magnesiohastingsita; Ha: Hastingsita; Fpa: Ferropargasita. 
FMQ: buffer Fayalita-Magnetita-Cuarzo; WM: Wustita-Magnetita. 
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8 Estimación de la fugacidad de oxígeno del magma y 
temperaturas de equilibrio para pares ilmenita – magnetita  
 
Las estimaciones de la fugacidad de oxígeno (ƒ(O2)) del magma y el cálculo de 
temperaturas de equilibrio se pueden obtener mediante geotermómetros de pares 
ilmenita – magnetita. El buffer de oxígeno de O’Neill y Pownceby (1993), con la 
corrección a la presión sugerida por Frost (1991), entrega valores de +2,15 en 
relación a Ni-NiO. Los buffer de Spencer y Lindsley (1981) y Andersen y Lindsley 
(1985) dan valores de +2,22 y +2,66, respectivamente. La fugacidad de oxígeno en 
zonas de subdución es cercano a Ni-NiO entre -0,51 y +3 (Blatter y Carmichael, 
1998; Parkinson y Arculus, 1999; Kelemen et al., 2003; Melekhova et al., 2015; 
Bonechi et al., 2017), por lo tanto, estos resultados son coherentes y afirman la 
formación de las hornlenditas en una zona de subducción. La relación entre el estado 
de oxidación del Fe y el contenido de H2O de un magma en zonas de subducción, es 
consecuencia de la condición oxidada de la placa oceánica subductada (Kelley et al., 
2009).  
La temperatura obtenida por el termométro de Powell y Powell (1977) varía entre 465 
y 478ºC.  Al comparar las temperaturas de Powell y Powell (1997) con las obtenidas 
mediante fórmulas propuestas por Spencer y Lindsley (1981), estas son mas altas y 
en un rango variable entre 598 y 602ºC. El uso del termómetro de Andersen y 
Lindsley (1985) entrega las temperaturas mas altas con un rango de 608 – 613ºC. 
Finalmente, con el geotermométro de Ghiorso y Evans (2008) se obtienen 
temperaturas de 371ºC para el intercambio Fe – Ti y de 916ºC para el intercambio de 
Fe – Mg. Sin embargo, los pares ilmenita – magnetita se reequilibran a medida que 
desciende la temperatura, por lo tanto, estas temperaturas no se consideran. Los 
criterios petrográficos muestran que los pares ilmenita – magnetita podrían estar en 
equilibrio (Fig.5), sin embargo, criterios geoquímicos de partición de Mg/Mn no 
pueden ser utilizados en rocas ígneas plutónicas, ya que el contenido de  Mn de la 
ilmenita aumenta con el descenso de la temperatura (Bacon y Hirshmann, 1988), 
este criterio puede ser utilizado solo en rocas volcánicas frescas.  
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9 Estimación del contenido de H2O y consideraciones del magma 
primario 
 
Un 90% de hornblendas acumulada y la presencia de pegmatitas de hornblenda 
sugiere que el magma parental de los cumulados del Complejo de Gabros era rico en 
agua. En estudios experimentales, se ha observado la cristalización de hornblendas 
a partir de magmas de composición basálticaes posible si y solo si los contenidos de 
agua están por sobre el 4% (Baker y Eggler, 1963). Los experimentos en relaciones 
de fase de Sisson y Grove (1993) muestran una relación entre el contenido de 
anortita en la plagioclasa y el contenido de agua de los fundidos. Tomando esto en 
cuenta y si se considera que la plagioclasa en la hornblendita tiene una composición 
entre An89 y An97, entonces es probable que el magma parental tuviera un contenido 
de agua entre 4 y 6%.  
Las cantidades medidas de Ni y Cr en los cristales de pargasita – 
magnesiohastingsita tienen valores promedios de 29 ppm (Ni) y 113 (Cr). Son 
valores bajos al compararlos con las anfíbolas de Husky Ridge, en Antártica, que se 
interpreta cristalizaron de un magma derivado del manto con un componente 
sedimentario (Tiepolo y Tribuzzio, 2008). A pesar de esto, las hornblendas del 
Complejo de Gabros tienen Mg# altos, entre 80 y 86.  Es probable que el magma 
parental haya sido un basalto primitivo o un andesita rica en Mg. La diferencia entre 
basalto primitivo y andesita puede ser determinada, en gran parte, por las 
proporciones relativas de componentes mantélicos versus componentes de fundidos 
en zonas de subducción, además de un componente fluido derivado de la 
deshidratación, relativamente somera, de materiales subductados. No obstante, la 
cristalización fraccionada de magmas basálticos primitivos e hidratados lleva a la 
formación de cumulados con bajo contenido de SiO2 en la corteza inferior o en el 
límite manto – corteza (Müntener y Ulmer, 2006). 
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10 Modelamiento geoquímico 
 
10.1 Estabilidad de la hornblenda en sistemas ígneos 
La mayoría de los estudios realizados sobre la composición primaria de magmas de 
arcos continentales se realizan en rocas volcánicas. Sin embargo, la asociación 
mineral de baja presión de estas rocas puede no representar las condiciones de 
presión media – alta que mayoritariamente controla la evolución de la suite 
magmática (Davidson et al., 2007). Además la composición química de roca total de 
la corteza continental es muy diferenciada como para haberse equilibrado 
directamente con una fuente mantélica, lo cual sugiere que existen procesos de 
cristalización fraccionada y asimilación cortical en las raíces de los arcos. Bajo 
condiciones hidratadas y alta presiones se favorece el fraccionamiento de anfíbolas, 
lo cual tiene efectos importantes en la evolución de magmas de arco (Hilyard et al., 
2000; Müntener y Ulmer, 2006; Davidson et al., 2007; Nandekar et al., 2007; Bonechi 
et al., 2017).  
Estudios experimentales han demostrado que la anfíbola cristaliza bajo condiciones 
hidratadas en una amplia variedad de fundidos a presiones corticales, id est en 
magmas daciticos y andesíticos (Allen y Boetcherr, 1983; Grove et al., 1997; Bonechi 
et al., 2017), basaltos toleíticos (Anderson, 1980a; Bonechi et al., 2017) y magmas 
primitivos de arco (Blatter y Carmichael, 1998; Bonechi et al., 2017). Un magma 
saturado en agua que provenga del manto va precipitar anfíbola apenas se 
encuentre con la curva de estabilidad de la anfíbola (1,5-2 GPa; Allen y Boettcher, 
1983). Los factores que controlan la cristalización temprana de la anfíbola son el 
contenido inicial de agua del magma (Anderson, 1980; Medard y Grove et al., 2008; 
Bonechi et al., 2017); la fugacidad de oxígeno, que en zonas de subdución es 
cercano a Ni-NiO entre -0,51 y +3 (Blatter y Carmichael, 1998; Parkinson y Arculus, 
1999; Kelemen et al., 2003; Melekhova et al., 2015; Bonechi et al., 2017); y la razón 
Na2O/K2O del magma residual (Nandekar et al., 2014; Bonechi et al., 2017), en vez 
del contenido absoluto de Na en el magma (Bonechi et al., 2017). Bonechi et al. 
(2017) hizo estudios experimentales sobre los efectos del alcalis en la estabilidad de 
anfíbolas durante los estadios tempranos de fraccionamiento en magmas 
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calcoalcalinos y alcalinos. Estableció que el clinopiroxeno siempre está presente; el 
ortopiroxeno cristaliza en magmas calcoalcalinos con contenidos de H2O <5 p.% e, 
inesperadamente, también ocurre en magmas alcalinos. También, establece que la 
estabilidad de la anfíbola se alcanza en magmas calcoalcalinos a los 1050ºC y con 
contenidos de H2O >5 p.% en el fundido, mientras que su cristalización está 
restringida a menores temperaturas (1000ºC) en magmas alcalinos. Por otro lado, 
Ridolfi et al., (2012) realizó estudios experimentales sobre termobarometría y 
quemometría en anfíbolas cálcicas y determinó que la cristalización de estas en 
magmas naturales ocurre hasta 1130ºC a 1.5 GPa.  Además es probable, que tenga 
un límite P-T superior que se extiende de condiciones de baja temperatura y 
presiones de corteza superior (T <800ºC y P <200 MPa) hasta 1000ºC y 2,2 GPa, 
siguiendo la temperatura máxima de la curva de estabilidad. 
La anfíbola es reabsorbida rápidamente a presiones cercanas a la superficie 
(Rutherford y Hill, 1993; Davidson et al., 2007), lo cual explicaría por qué tan pocas 
rocas volcánicas contienen anfíbolas como fenocristales, mientras que es una fase 
común en xenolitos y cumulados hospedados en plutones de arco. 
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10.2 Modelo de cristalización fraccionada para elementos mayores y menores 
Con el fin de demostrar una posible relación genética entre las hornblenditas y las 
rocas diferenciadas del Batolito Fueguino, si el fraccionamiento de hornblendas 
puede influir en características distintivas de elementos mayores en magmas de 
arco. Se comparan las tendencias de diferenciación de un magma dominado por el 
fraccionamiento temprano de hornblenda (modelo 1) y otro dominada por 
clinopiroxeno (modelo 2). Se realiza un modelo de cristalización fraccionada y los 
análisis son comparados con la química de roca total de las rocas diferenciadas de 
este estudio y del Batolito Fueguino (Montes, 2013). Los datos de química mineral 
para la hornblendita son los datos obtenidos por EPMA; para clinopiroxeno y olivino 
se han utilizado composiciones publicadas (Dessimoz, 2011). El modelo se basa en 
la sustracción por pasos de composiciones de minerales primarios en la hornblendita. 
Debido a que no hay datos químicos de magmas primitivos en el Complejo de 
Gabros, se ha utilizado un magma promedio de arcos continentales. Esta 
composición corresponde a un basalto primario, calcoalcalino y ligeramente 
enriquecido en SiO2 de Kelemen et al., (2003). Además, para todos los modelos, el 
Mg# se calcula considerando la fórmula para rocas y no minerales.  
El modelo 1 (tabla 4) considera el fraccionamiento de las asociaciones minerales que 
componen la hornblendita previo al de olivino y clinopiroxeno. La sustracción de las 
asociaciones minerales que componen la hornblendita, que tiene un contenido de 
SiO2 menor que el magma parental, incrementa de una manera importante el 
contenido de SiO2 del líquido residual, de 51 a 67 p.%. Los contenidos de Na2O+K2O 
se mantienen constantes o aumentan ligeramente, el contenido de TiO2 disminuye 
considerablemente de 1,2 p.% a 0,95 p.% y también el de Al2O3 y el Mg#. El 
fraccionamiento de olivino y clinopiroxeno a partir del líquido calculado de la 
sustracción de la hornblendita incrementa el contenido de SiO2 en el magma. Esto se 
debe a que el magma tiene un contenido de SiO2 de 67 p.% y el clinopiroxeno de 56, 
p.%, por lo tanto, el fraccionamiento de clinopiroxeno, que tiene un contenido de SiO2 
menor al magma parental, incrementaría su contenido en líquidos derivativos. Sin 
embargo, el aumento del contenido de SiO2 es mínimo. El fraccionamiento de olivino 
y clinopiroxeno disminuye el Mg# y, por ende, los contenidos de FeOt y MgO, así 
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como también el de CaO. Por otro lado, el contenido de alcalis se mantiene 
constante. El magma residual de este modelo tiene contenidos de SiO2 de 68,5 p.% 
con un Mg# de 57 y contenidos de Na2O+K2O de 4,4 p.% (Fig. 18; tabla 4). 
El modelo 2 (tabla 4) considera el fraccionamiento de olivino y clinopiroxeno previo a 
la hornblendita, que es la tendencia de cristalización esperada en magmas primitivos 
de arco. La remoción de olivino y clinopiroxeno resulta en una disminución de los 
contenidos de FeOt, MgO y, por consiguiente, Mg#, mientras que incrementan 
ligeramente los contenidos de TiO2, Al2O3, K2O y Na2O  a un contenido de SiO2 casi 
constante. El modelo muestra que el fraccionamiento de hornblenda es responsable, 
por si solo, por el incremento del contenido de SiO2 y la disminución de TiO2 en 
líquidos derivativos. El magma residual de este modelo tiene contenidos de SiO2 de 
68 p.% con un Mg# de 45 y contenidos de Na2O+K2O de 5,5 p.% (Fig. 18; tabla 4). 
La sustracción posterior de hornblenda de menor temperatura y plagioclasa 
amplificarían los efectos del incremento de SiO2 inducidos por la hornblendita y 
también el contenido de TiO2 y Al2O3 seguiría disminuyendo con el incremento de 
SiO2. 
 
Figura 18. Modelo de cristalización fraccionada para elementos mayores, se comparan tendencias de 
diferenciación mediante el fraccionamiento temprano de hornblenda (Hbl) y clinopiroxeno (Cpx) y además se 
comparan los magmas residuales con análisis de roca total de rocas diferenciadas del Batolito Fueguino.  
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En ambos modelo, se muestra que el fraccionamiento de hornblendas es el factor 
mas importante en el aumento del contenido de SiO2 de magmas residuales (Fig.19), 
independiente del contenido de SiO2 del magma a partir del cual se estén 
fraccionando. El clinopiroxeno aumentará el contenido del SiO2 de magmas 
derivativos solo si el magma parental tiene contenidos mayores de SiO2 que el 
clinopiroxeno. El fraccionamiento de clinopiroxeno (modelo 2) a partir del magma 
primario disminuye el Mg# a un contenido de SiO2 relativamente constante (Fig. 19).  
El fraccionamiento de hornblenda también explicaría la disminución del contenido de 
TiO2 en rocas intermedias y diferenciadas, ya que la hornblenda tiene altos 
contenidos de TiO2 (hasta 2%; Dessimoz, 2011). En cambio, el  fraccionamiento de 
clinopiroxeno tiene un efecto contrario y  aumenta ligeramente el contenido de TiO2. 
Por otra parte, el fraccionamiento de clinopiroxeno ejerce un control importante en el 
aumento del contenido de Na2O+K2O en magmas residuales. 
 
Figura 19. Figura esquemática que muestra las diferencias entre fraccionamiento de clinopiroxeno y hornblenda 
para el mismo magma primario. 
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El modelo también muestra que con un alto porcentaje de fraccionamiento de 
hornblenda, es posible llegar a composiciones similares a las de rocas de 
intermedias del Cretácico 3 (Montes, 2013). En este sentido, de existir un relación 
genética de las hornblenditas con rocas diferenciadas, las tonalitas y granodioritas 
del Cretácico 3 tienen mayor similitud con el magma residual obtenido del modelo 
que con la tonalita de este trabajo (Fig. 18).  
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10.3 Modelo de cristalización fraccionada para elementos trazas con la 
ecuación de Rayleigh y cristalización en equilibrio 
Para el modelo de cristalización fraccionada para tierras raras se consideran los 
mismos parámetros del modelo anterior y, también, el mismo magma primario. Este 
modelo tiene como objetivo constreñir los efectos del fraccionamiento de hornblenda 
en el patrón de REE en rocas de arco. Sin embargo, es necesario considerar que los 
patrones de REE son mas sensibles que los elementos mayores a la elección de una 
composición inicial apropiada y a la química de minerales que se estén fraccionando. 
Por ello, un balance de masa simple, como el que asume el modelo, es 
independiente de la elección de los coeficientes de partición. Como este modelo esta 
construido en base a la química de minerales con condiciones simples, no es 
progesivo con el cambio en la composición de cumulados ni de magmas residuales 
durante la diferenciación y es solo una aproximación al comportamiento de las REE. 
Los coeficientes de partición para hornblenda son aquellos propuestos por Nandekar 
et al. (2016) y para anortita, magnetita, ilmenita, clinopiroxeno y olivino de Bédard 
(1994) para un magma basáltico. 
La hornblenda tiene patrone de REE que varían significativamente con el grado de 
diferenciación (D’Souza y Canil, 2015); con un alto Mg# tienen una composición mas 
primitiva con bajo contenido de Y y una anomalía de Eu ausente; para un bajo Mg# 
tienen una composición mas evolucionada y muestran altos contenidos de Y y una 
anomalía negativa de Eu. Para efectos del modelo, la pargasita – 
magnesiohastingsita que se utiliza tiene una signatura mas primitiva. El modelo 
muestra que el fraccionamiento de pargasita – magnesio hastingsita es responsable 
por patrones empinados de REE que se caracterizan por el enriquecimiento de LREE 
y empobrecimiento de HREE observado en rocas del K3 (Fig.20a). Al comparar el 
magma residual 1 (liquído residual del fraccionamiento hornblenda desde el magma 
primitivo),  y el magma residual después del fraccionamineto de clinopiroxeno es 
posible notar que el fraccionamiento de clinopiroxeno y olivino tiene un efecto mínimo 
en el patrón de REE y es similar al magma primario (Fig.20b). Lo cual se debe a los 
bajos coeficientes de partición de estos minerales para las REE. Además, la tonalita 
de este trabajo muestra un enriquecimiento menor de LREE y mayor HREE que el 
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magma resultante del modelo y las tonalitas del Cretácico 3 (K3) definidas por 
Montes (2013). Por esta razón, es probable que las hornblenditas tengan una 
relación genética con las rocas intermedias del Cretácico 3 o que ocurriera algún 
proceso que suavizara el patrón de REE. 
 
 
 
Figura 20. A)Gráficos comparativos del modelo de cristalización fraccionada entre el magma residual 1 (después 
del fraccionamiento de hornblenda), pargasita, la tonalita de este trabajo y tonalitas K3 de Montes (2013). B) 
Comparación entre el magma primario y el liquid residual después del fraccionamiento de clinopiroxeno y olivino. 
Normalizados Condrito de acuerdo a Boyton, 1984. 
 
a) 
b) 
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El fraccionamiento de pargasita – magnesio hastingsita también aumenta la tasa 
La/Yb considerablemente (Fig. 21a; Tabla 5), disminuye la razón Dy/Yb en magmas 
derivativos (Fig. 20b) y aumenta el Sr/Y (tabla 5), esta tasa aumentaría por el 
fraccionamiento temprano de anfíbolas desde magmas hidratados a altas presiones 
(~10kbar, considerando las estimaciones de la presión y temperatura realizadas en 
este estudio; empobrece Y relativo a Sr) y el retardo en la cristalización de 
plagioclasa aumentaría los contenidos de Sr en la roca total. Incluso con bajas tasas 
de cristalización fraccionada (F=0,1 y F=0,05) se observa la variación en estas 
razones descritas anteriormente. Por otro lado, el fraccionamiento de clinopiroxeno 
no tiene un efecto importante en las tasas Sr/Y y Dy/Yb, pero si se observa un 
aumento mínimo de las tasas La/Yb. 
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Figura 21. Gráfico (La/Yb)N vs SiO2 y (Dy/Yb)N vs SiO2. Comparación entre el magma primario, residual del 
fraccionamiento de hornlenda, residual del fraccionamiento de clinopiroxeno, el magma final del modelo, la 
tonalita de este trabajo y las rocas intermedias del Cretácico 3 de Montes (2013). De fondo, gráficos de La/Yb y 
Dy/Yb de Davidson et al., (2007). Las escalas del gráfico generado del modelo y el de Davidson no calzan del 
todo. 
 
El grado de fraccionamiento mínimo de pargasita – magnesiohastingsita para que se 
produzcan rocas intermedias con patrones de REE empinados, altas razones de 
La/Yb y anomalías nulas o ausentes de Eu, es de F=0,6.  
A pesar de que el modelo funcione para algunas REE, existen problemas con 
algunos elementos incompatibles y con HREE al comparar con las tonalitas del 
Cretácico 3. El contenido de Zr en el magma residual es muy alto, pero esto se debe 
porque en el modelo no se considera alguna fase que fraccione este elemento. 
Existe una diferencia entre los contenidos de HREE entre el líquido residual de y las 
tonalitas K3, el magma residual muestra un mayor contenido de HREE relativo a las 
tonalitas, lo cual es consistente con el fraccionamiento de hornblenda.  
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Se ha demostrado que las lavas de arco y corteza continental tienen bajas razones 
de Nb/Ta (~10-17) relativo a condrito (~18-20) (Rudnick y Gao, 2003; Taylor y 
McLennan, 1997) y el modelo muestra que el magma residual del fraccionamiento de 
pargasita – magnesiohastingsita tiene razones de 14,3, lo cual es consistente con lo 
propuesto por estudios anteriores y explicaría las bajas razones de Nb/Ta en rocas 
de arco.  
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Además de un modelo de cristalización fraccionada para tierras raras con la ecuación 
de Rayleigh, se realiza un modelo cristalización en equilibrio, ya que la petrografía de 
las hornblenditas muestra que la hornblenda y la anortita no están zonadas. Este 
modelo tiene el mismo objetivo del modelo anterior y se consideran los mismos 
coeficientes de partición. Para el magma primario de Kelemen et al. (2003),  y al igual 
que en el modelo anterior, el modelo muestra que el fraccionamiento de hornblenda 
es responsable por patrones empinados de REE que se caracterizan por el 
enriquecimiento de LREE y empobrecimiento de HREE observado en rocas del K3 
(Fig.22). Con este modelo también se observa que el fraccionamiento de pargasita – 
magnesio hastingsita aumenta las razones La/Yb y Sr/Y considerablemente (Fig. 23; 
tabla 6) y, por otro lado, disminuye la razón Dy/Yb en magmas derivativos. El grado 
de fraccionamiento mínimo de pargasita – magnesiohastingsita para que se 
produzcan rocas intermedias con patrones de REE empinados, altas razones de 
La/Yb y anomalías nulas o ausentes de Eu, es de F=0,45 en este modelo, a 
diferencia del modelo anterior que se utilizo un F=0,6.  
 
Figura 22. Gráficos comparativos del modelo de cristalización fraccionada entre el magma residual 1 (después del 
fraccionamiento de hornblenda), pargasita, la tonalita de este trabajo y tonalitas K3 de Montes (2013).  
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Figura 23. Gráfico (La/Yb)N vs SiO2. Comparación entre el magma primario, residual del fraccionamiento de 
hornlenda, residual del fraccionamiento de clinopiroxeno, la tonalita de este trabajo y las rocas intermedias del 
Cretácico 3 de Montes (2013), para el modelo de cristalización en equilibrio.  
 
Tabla 2. Modelo de cristalización fraccionada para REE para cristalización en equilibrio. 
Kelemen&(2003)
Magma%primario Coef.%Hornblenda Coef.%Anortita% Coef.%Magnetita% Coef.%Ilmenita Bulk%D 0,6 Magma%residual%1
F 0,9 0,1 0,001 0,001 0,4
La 11,85 0,096 0,042 0,29 0,0072 0,091 26,07
Ce 25,87 0,184 0,036 0,0217 0,00783 0,169 51,58
Nd 14,88 0,483 0,029 0,0145 0,0847 0,438 22,46
Sm 3,43 0,85 0,022 0,0072 0,0091 0,767 3,99
Eu 1,07 1,004 0,22 0,00635 0,0084 0,926 1,12
Gd 3,55 1,194 0,014 0,0055 0,0077 1,076 3,40
Tb 0,51 1,305 0,013 0,0063 0,00913 1,176 0,46
Dy 3,32 1,457 0,013 0,0071 0,0106 1,313 2,80
Ho 0,68 1,391 0,013 0,0079 0,012 1,253 0,59
Er 1,95 1,398 0,012 0,0117 0,01625 1,259 1,69
Tm 0,29 1,323 0,012 0,0155 0,0205 1,192 0,26
Yb 1,82 1,181 0,012 0,01923 0,2475 1,064 1,75
Lu 0,28 1,098 0,012 0,023 0,029 0,989 0,28
Rb 18,63 0,089 0,08 0,32 0,001 0,088 41,12
Sr 425,7 0,441 0,4 0,7 0,398 666,41
Y 18,69 1,275 0,01 0,0039 0,0045 1,149 17,16
Zr 92,7 0,331 0,09 0,2 0,4 0,308 158,60
Nb 6,23 0,281 0,01 0,7 2,3 0,257 11,24
Ta 0,45 0,315 0,03 0,8 2,7 0,290 0,78
Th 2,03 0,018 0,05 0,19 0,1 0,021 4,92
U 0,53 0,011 0,05 0,26 0,1 0,015 1,30
La/Yb 6,51 0,08 3,50 15,08 0,03 0,09 14,88
Dy/Yb 1,82 1,23 1,08 0,37 0,04 1,23 1,60
Sr/Y 22,78 0,35 0,00 102,56 155,56 0,35 38,83
Nb/Ta 13,84 0,89 0,33 0,88 0,85 0,89 14,34
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11 Discusión 
 
11.1 Origen de los cumulados de anfíbolas del Batolito Fueguino  
Las hornblenditas son rocas primitivas que preservan texturas cumuladas, 
ortoacumuladas y heterocumuladas. La hornblenda euhedral corresponde al cumulus 
con proporciones variables de plagioclasa intersticial en el intercumulus, indican que 
los cumulados tienen un origen ígneo. El patrón de REE de las hornblenditas con un 
enriquecimiento relativo de MREE comparado con LREE y HREE, es similar al patrón 
de la hornblenda misma, lo cual indica un origen ígneo por acumulación de 
primocristales de hornblenda.  
Existen varios factores dependientes del tiempo que dictaminan los caminos 
cinemáticos que están involucrados en la cristalización (o en la falta de ella), el 
equilibrio textural, la exsolución de volátiles, la fragmentación del magma y el 
desarrollo de texturas anisotrópicas. En estos factores se incluye el cambio en la tasa 
de parámetros intensivos del sistema magmático y procesos de transferencia en el 
magma (transferencia de calor, transferencia de masa por difusión atómica y 
transferencia del momentum en flujos viscosos)(Best, 2003). Debido a las complejas 
interacciones entre estos factores cinématicos, hay que ser cuidadoso al interpretar 
el origen de las distintas texturas ígneas. El tamaño de grano en una roca ígnea que 
no ha sido modificada por reequilibrio textural, fragmentación u otro proceso 
secundario es proporcional a la tasa de crecimiento de los cristales y a la nucleación. 
La forma euhedral de granos minerales que han crecido lentamente y sin restricción 
en fundidos ligeramente superenfriados refleja su red cristalográfica. Cristales que 
han crecido libremente en fundidos son cada vez menos compactos y tienen 
mayores superficies a mayores grados de superenfriamiento o la tasa de 
enfriamiento, lo cual crea morfologías esqueletales en los cristales (Best, 2003). 
Después del crecimiento inicial, los cristales pueden ajustar sus características 
morfológicas y aumentar su tamaño mediante la maduración de Ostwald (Best, 
2003), lo cual minimiza la superficie de energía libre de los cristales. Para determinar 
el orden de cristalización se han ocupado cuatro criterios, de acuerdo a Best (2003): 
i) comparación de fenocristales con la masa fundamental, usualmente en rocas 
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volcánicas, ii) bordes de reacción, iii) inclusiones minerales en cristales grandes y iv) 
euhedralismo relativo en contactos entre granos. Considerando esto y la petrografía 
de las hornblenditas, la primera fase en cristalizar fueron las hornblendas euhedrales 
y en parte esqueletales, seguido los pares ilmenita – magnetita y posiblemente 
también la hercynita y finalmente el agregado de plagioclasas intersticiales.  
La estabilidad de hornblendas cálcicas en magmas está controlada primariamente 
por la presión (200MPa – 2,2 GPa), temperatura (T<800ºC y hasta 1130ºC), 
contenido inicial de agua en el magma (H2O >5 p.%), la fugacidad de oxígeno, la 
deshidrogenación y la razón Na2O/K2O (Bonechi et al., 2017). Si se toma en cuenta 
que el agua es un componente importante de los magmas en zonas de subducción y 
que la adición de agua tiene efectos importantes en las relaciones de fase en 
magmas, tales como: reduce el campo de estabilidad de la plagioclasa en relación 
con los minerales ferromagnesianos; estabiliza el extremo anortítico (bajo en SiO2) 
de la serie de las plagioclasas para que así el Mg, Fe, Ni y Cr se reduzcan y Na y K 
incrementen en magmas residuales; estabiliza anfíbolas cálcicas a presiones de 
corteza media – inferior. Son estos factores los que promueven el desarrollo de la 
serie calcoalcalina, en vez de tendencias toleíticas o alcalinas en zonas de 
subducción de acuerdo a los modelos generados. El fraccionamiento de anfíbolas 
cálcicas en un magma hidratado, en lugar de asociaciones dominadas por piroxenos, 
resultaría en un aumento pronunciado del contenido de sílice del líquido remanente 
(Fig. 19), debido a que las anfíbolas tienen un contenido menor de sílice que los 
magmas máficos primarios (tabla 6), por lo tanto un rol principal se atribuye al 
fraccionamiento temprano anfíbolas en la diferenciación magmática de magmas 
calcoalcalinos.   
La evidencia geoquímica y geológica indica que los cumulados máficos están 
genéticamente relacionados a la tendencia de diferenciación observada en rocas no 
cumuladas. Los cumulados constituyen evidencia física de que la cristalización 
fraccionada tiene un rol importante en la diferenciación de los magmas (Beard, 
1986). Considerando las relaciones espaciales y temporales de rocas del Batolito 
Fueguino y, también, que la mayoría de los diagramas de variaciones Harker en 
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óxidos mayores muestran tendencias colineares, lo mas probable es que las 
hornblenditas y tonalitas del K3 estén genéticamente relacionados por cristalización 
fraccionada. Sin embargo, hay autores (González Guillot, 2016) que sugieren que las 
hornblenditas del Batolito Fueguino tienen un origen en magmas alcalinos. Con este 
trabajo se ha constatado que para interpretar la composición de rocas plutónicas es 
necesario determinar en que situaciones representan el fundido primario o 
composiciones post fraccionamiento de cumulados. Al graficar los cumulados de 
anfíbolas en el TAS o en FeO/MgO vs SiO2 (Fig. 9), estas grafican en el rango de 
rocas alcalinas o toleíticas, respectivamente. Cuando en realidad, asumir que los 
cumulados son alcalinos porque están dentro de ese campo en un diagrama es 
incorrecto, ya que los cumulados no representan el magma primario del cual se 
originaron.  
Los magmas alcalinos tienen tipicamente baja fugacidad de agua, por lo que los 
minerales ferromagnesianos anhidros en granitoides son comunes. La cristalización 
de minerales hidratados es una reacción discontinua que esta restringida en magmas 
residuales cercanos al solidus: olivino – hedenbergita, ferrohastingsita y annita. Otros 
magmas alcalinos podrían cristalizar anfíbolas de Na – Fe. De esta manera, si los 
cumulados de anfíbolas del Batolito Fueguino tuvieran su origen en magmas 
alcalinos, las rocas diferenciadas deberían mostrar patrones no compatibles con la 
signatura de arco. Su composición y mineralogía estarían dominadas por el 
fraccionamiento de anfíbolas con mayores contenidos de Na2O + K2O, Fe y Ti y 
menor CaO. Sin embargo, las rocas del Batolito Fueguino tienen signatura de 
magmas en zonas de subducción.  
 
11.2 Petrogénesis de rocas cumuladas ricas en anfíbolas  
Para determinar efectivamente que modelo de cristalización fraccionada es 
adecuado se necesita considerar factores como las condiciones de estabilidad de los 
minerales y que estos estén en equilibrio con el magma a partir del cual están 
cristalizando. Si se considera el modelo 1, en donde el fraccionamiento de 
hornblenda es previo al de clinopiroxeno y olivino (con un Mg# de 87 y de 76, 
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respectivamente), para que estas fases cristalicen y estén en equilibrio con un 
magma primario con contenidos de SiO2 de 67 p.% y Mg# de 60. El fraccionamiento 
de estos minerales debería ocurrir al menos a una temperatura de 1050ºC y, por 
ende, el fraccionamiento de hornblenda debería ser a temperaturas mas altas, la 
temperatura mas alta para que la anfíbola sea estable es 1130ºC; aunque Bonechi et 
al., (2017), propone que las anfíbolas cálcicas comienzan a cristalizar en magmas 
calcoalcalinos a 1050ºC. Esto descarta el fraccionamiento temprano de hornblenda 
en relación a olivino y clinopiroxeno, ya que requeriría temperaturas a las cuales aún 
no se estabiliza hornblenda.  
Si se toma en cuenta el modelo 2, en donde el fraccionamiento de olivino y 
clinopiroxeno es previo al de hornblenda, para que el olivino y clinopiroxeno 
cristalicen y estén en equilibrio con el magma primario que tiene contenidos de SiO2 
51 p.%, Mg# 66, MgO 9,5 p.% y FeOt de 8,7 p.%, el fraccionamiento de estos 
minerales debería ocurrir solo en un magma parental con una temperatura de 
1200ºC. Estas condiciones de equilibrio son consistentes con sistemas naturales y 
con la estabilidad de la hornblenda cálcica, que comienza a cristalizar a los 1050ºC 
(Bonechi et al., 2017). Esto sugiere que en la petrografía de las hornblenditas se 
debieran ver relictos de clinopiroxeno en los núcleos de las pargasita – 
magnesiohastingsita. Sin embargo, en las secciones estudiadas estos relictos no son 
observados.  
Para los modelos de cristalización fraccionada de REE, se muestran ambos 
extremos: cristalización fraccionada con la ecuación de Rayleigh y cristalización en 
equlibrio, sin embargo, es probable que la realidad sea un paso intermedio entre 
ambos modelos. El modelo muestra que el fraccionamiento de pargasita – 
magnesiohastingsita además de generar el patrón empinado de REE en magmas 
calcoalcalinos, aumenta las razones La/Yb y Sr/Y, mientras que disminuye la razón 
Dy/Yb en magmas derivativos. A pesar de que el modelo funcione para algunas REE, 
existen problemas con algunos elementos incompatibles y con HREE al comparar 
con las tonalitas del Cretácico 3. El contenido de Zr en el magma residual es muy 
alto y esta condicionado por la presencia de circón; esto se debe porque en ninguno 
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de los modelos se considera alguna esta fase mineral. Existe una diferencia entre el 
contenido de HREE entre el líquido residual de y aquellos de las tonalitas K3. El 
magma residual muestra un mayor contenido de HREE relativo a las tonalitas, lo cual 
es consistente con el fraccionamiento de hornblenda. Es necesario considerar que 
los patrones de REE son mas sensibles que los elementos mayores a la elección de 
una composición inicial apropiada y a la química de minerales que se estén 
fraccionando. En este sentido, un balance de masa simple, como el que asume el 
modelo, es independiente de la elección de los coeficientes de partición. Como 
ambos modelos están construidos en base a la química mineral con condiciones 
simples, no es progesivo con el cambio en la composición de cumulados y tampoco 
se consideran diferentes coeficientes de partición para diferentes composiciones de 
magmas y es solo una aproximación al comportamiento de las REE.  
Smith (2014) propone que las hornblenditas se forman por una reacción de 
reemplazo entre el fundido y clinopiroxenos preexistentes, proceso común en rocas 
cumuladas. Los fundidos que reaccionan con clinopiroxeno no son necesariamente 
cogenéticos y puede que el clinopiroxeno haya formado cumulados que tengan su 
origen en magmas previos y haya sido progresivamente reemplazado por hornblenda 
mediante fundidos tardíos que ascienden a través de la corteza inferior (Smith, 
2014). Por lo tanto, la formación de una “esponja de anfíbola” en la corteza inferior de 
los arcos continentales puede ocurrir mediante la inyecciones repetidas de fundidos, 
y transporte reactivo (Reiners, 1998), a través zonas calientes (Annen et al., 2006; 
Smith, 2014).  
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Figura 24. A) Diagrama de fase presión-temperatura para magmas de arco. Las líneas guesas representan el 
liquidus (el fundido está a la derecha de estas líneas) y el campo de estabilidad de la anfíbola para un basalto 
calcoalcalino con 5 wt%. (línea azul). Las flechas grises representan el ascenso del magma y las líneas 
segmentadas, caminos de cristalización y enfriamiento. Modificado de Smith (2014). B) Secuencias de 
cristalización experimantales para andesitas ricas en magnesio saturadas en agua, los cuadrados grises 
representan el estudio de (Krawczynski et al., 2012), comparada con los experimentos de Baker et al., (1994) en 
basaltos primitivos y andestas basálticas con contenidos variables de H2O, representado por cuadrados y circulos 
negros, respectivamente. Los cuadrados blancos representan los experimentos de Grove et al. (2003). Modificado 
de Krawczynski et al. (2012).  
 
La Figura 22 a) muestra mecanismos mediante los cuales las reacciones de 
reemplazo podrían generar fraccionamiento críptico de hornblenda. En el camino A-D 
un magma basáltico hidratado (~5 p.% H2O) es inyectado a 30 km en una zona 
caliente de la corteza inferior (Annen et al., 2006; Smith, 2014). Mientras el basalto 
se enfría y cristaliza a lo largo del camino A-B; el clinopiroxeno y el olivino son las 
fases silicatadas dominantes. En B, aproximadamente a 1050ºC se estabiliza la 
anfíbola y, de acuerdo a Smith (2014) y Foden y Green (1992) debería cristalizar a 
expensas del clinopiroxeno. En C, un fundido con un contenido mayor de SiO2 y H2O 
es extraído de la zona caliente y asciende adiabáticamente. A lo largo de C-D, el 
líquido es super-liquidus y todo cristal que sea arrastrado podría ser reabsorvido 
(Annen et al., 2006; Smith, 2014). En el punto D, el fundido extraído con mayor 
contenido de SiO2 comienza a cristalizar, pero fuera del campo de estabilidad de la 
anfíbola y la que es reabsorbida rápidamente a presiones cercanas a la superficie 
(Rutherford y Hill, 1993; Davidson et al., 2007). Por ende, ha ocurrido 
fraccionamiento críptico de hornblenda a presiones de 1.0 GPa (~30 km), que es 
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equivalente a la corteza inferior de un arco continental, sin registro de hornblenda en 
los fenocristales de magmas derivativos.  
En la Fig. 22 b) se muestra los efectos del agua en la aparición de fases minerales a 
diferentes condiciones de presión y temperatura para andesitas primitivas ricas en 
magnesio y para basaltos. Para las andesitas primitivas y saturadas en agua, las 
asociaciones minerales son similares entre 200 y 800 MPa y corresponden a olivino, 
clinopiroxeno y ortopiroxeno (Krawczynski et al., 2012). El gráfico y estudios 
experimentales de Bonechi et al. (2017) demuestran que el clinopiroxeno siempre 
esta presente, pero la aparición de ortopiroxeno está condicionada por la presión y 
temperatura (Krawczynski et al., 2012), pero su cristalización en magmas 
calcoalcalinos está restringida a contenidos de H2O <5 p.% (Bonechi et al., 2017). 
También, Bonechi et al., (2017) postula que la estabilidad de la anfíbola se alcanza 
en magmas calcoalcalinos a los 1050ºC y con contenidos de H2O >5 p.% en el 
fundido, lo anterior no se observa en los estudios experimentales de Krawczynski et 
al., (2012) para presiones superiores a 800 MPa, sin embargo, se ha demostrado 
que la cristalización de anfíbolas cálcicas en magmas naturales ocurre hasta 1130ºC 
a 1.5 GPa (Ridolfi et al., 2012). Lo mas probable, es que tenga un límite P-T superior 
que se extiende de condiciones de baja temperatura y presiones de corteza superior 
(T <800ºC y P <200 MPa) hasta 1000ºC y 2,2 GPa, siguiendo la temperatura máxima 
de la curva de estabilidad. 
 
11.3 Comparación con otros cumulados de anfíbola 
Los afloramientos de hornblenditas en el mundo son escasos, sin embargo existen 
algunos casos muy bien estudiados en el Batolito Adamello (Oligoceno; Tiepolo et 
al., 2011) en los Alpes Centrales, Italia, que se formaron en un ambiente colisional 
entre la placa paleo-Europea y paleo-Africana (Tiepolo et al., 2011); en Husky Ridge 
(514 Ma; Tiepolo et al., 2008), Antártica, que se formaron están en el orógeno de 
Ross – Delamerian asociado a la subducción de la placa Paleo-Pacífica bajo el 
margen contienetal de Gondwana durante el Paleozoico Temprano (Tiepolo et al., 
2008) y en el Complejo Chelan (Cretácico – Paleógeno; Dessimoz et al., 2011) en la 
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parte norte de la Cordillera de las Cascadas en Washington, este complejo se formó 
durante el estadio final de acreción de terrenos insulares contra Norte América 
(Dessimoz et al., 2011). Las composiciones de las anfíbolas varían de pargasita a Ti-
pargasita en el núcleo y Mg-hornblenda en los bordes en las hornblenditas del 
Batolito Adamello, de ferropargasita a Mg-hornblenda en el Complejo Chelan y 
pargasita en Husky Ridge. Con respecto del Mg# en las hornblenditas del Complejo 
Chelan varía entre 60 y 70, un rango entre 77 y 78 para el Plutón Adamello y de 70 
para Husky Ridge.  
Las hornblenditas del Batolito Fueguino tienen Mg# (Mg# 80 - 86) y concentraciones 
de REE similares a las hornblendas de otros cumulados de anfíbola en zonas de 
arco. Sin embargo, existen diferencias importantes en las asociaciones minerales. 
Las anfíbolas en las hornblenditas del Batolito Adamello tienen zonación y se 
reconocen dos composiciones y solo existe exsolución de óxidos de Fe y Ti en el 
núcleo. También estas anfíbolas tienen cristales de olivino en el núcleo y relictos de 
clinopiroxeno. Las anfíbolas de Husky Ridge también tienen zonación y hay cristales 
de clinopiroxeno contenidos en las anfíbolas y en la masa fundamental, que 
posiblemente crecieron a expensas de las anfíbolas. Las hornblenditas del Complejo 
Chelan en su mineralogía incluyen hornblendas euhedrales, plagioclasa intersticial, 
contenidos menores de biotita rutilo, titanita y magnetita. También, aunque escasas, 
hay texturas de reacción con relictos de clinopiroxeno. En el Complejo de Gabros, las 
anfíbolas no presentan zonación, no presentan relictos de clinopiroxeno o cristales 
de olivino. Lo cual sugiere que las anfíbolas fueron la primera fase, en relación a 
otros minerales ferromagnesianos, en cristalizar. Se ha mostrado que las anfíbolas 
del Batolito Adamello y en Husky Ridge regulan REE como La, Nb e Y en sus 
respectivos sistemas plutónicos.  
Aparte de las hornblenditas del Batolito Fueguino, también, se han encontrado 
xenolitos de hornblenditas en el Nevados de Lonquimay (Sellés, 2006), son las 
únicas reportadas en Chile. En estas rocas, la composición de las hornblendas 
también varía entre pargasita y magnesiohastingista. Además tienen coronas de 
deshidración con agregados finos de clino y ortopiroxeno (Sellés, 2006). 
81 
 
11.4 Implicancias petrotectónicas en la formación de hornblenditas durante la 
evolución Cretácica de Patagonia  
  
La apertura del Mar de Weddell y el desarrollo de la cuenca de Rocas Verdes ocurrió 
en el Jurásico Tardío y Cretácico Temprano (Dalziel et al.,1981; Calderón et al., 
2013), existen evidencias de formación de piso oceánico por la separación de la 
Península Antártica del continente Sudamericano a los 147 y 122 Ma (König y Jokat, 
2006). Esta separación ocurrió con bajas tasas de velocidad en el movimiento de las 
placas entre las edades anteriormente mencionadas, con tasas medias de 12-14 
mm/año y 8 mm/año después de los 122 Ma (König y Jokat, 2006). Datos 
paleomagnéticos de Poblete et al. (2015) sugieren que el extremo norte de la 
Península Antártica y Tierra del Fuego estaban muy cerca en el Cretácico Medio y 
Tardío. Los Andes Fueguinos y la Península Antártica probablemente formaban un 
margen continuo y rectilíneo para el final del Cretácico Temprano (Poblete et al., 
2015). Edades U-Pb de circones detríticos de 148 Ma de la Formación Yahgán 
(Klepeis et al., 2010) y observaciones de facies laterales muestra una transición de 
depósitos de arco a depósitos de cuencas proximales (Miller et al., 1994) y con 
sedimentos de rocas andesíticas y basálticas provenientes de un arco (Katz y 
Waters, 1996) relacionado con la subducción hacia el E desde el Cretácico 
Temprano. En el Cretácico Medio, la cuenca de Rocas Verdes estaba abierta y 
problemente bordeaba con un arco al oeste (Calderón et al., 2016). La 
remagnetización de rocas volcanoclásticas y sedimentarias de Península Hardy e 
Isla Navarino reflejan un evento de metamorfismo regional durante el Cretácico 
Medio asociado a los primeros estadios de cierre de la cuenca de Rocas Verdes, 
cuando parte de la corteza oceánica de Rocas Verdes comenzó a subductar bajo el 
arco localizado al SW (Cunningham et al., 1991; Klepeis et al., 2010; Poblete et al., 
2015). Este movimiento hacia el W de Sudamérica comenzó justo antes de los ~100 
Ma y resultó en un aumento de la convergencia E-W. En consecuencia, este avance 
de la placa sudamericana hacia el W favorece la somerización de la subducción y 
una consiguiente migración del frente volcánico hacia el E (Stern et al., 1991; Stern y 
De Wit, 2003). Relaciones de corte entre plutones del Grupo Plutónico Canal Beagle 
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y fallas de cabalgamiento definen dos eventos distintivos en el cierre de la cuenca de 
Rocas Verdes (Klepeis et al., 2010).  Los granitoides cortan todas las fábricas y 
pliegues asociados a la obducción de la corteza océanica de Rocas Verdes, 
estableciendo así el primer evento de colapso de la cuenca que ocurrió antes de los 
86 Ma (Klepeis et al., 2010). La preservación de estructutras y asociaciones 
minerales metamórficos en una zona de cizalle de la corteza media – inferior de la 
Cordillera de Darwin sugiere que la obducción fue acompañada de subducción hacia 
el sur del suelo oceánico de Rocas Verdes, seguido del intracabalgamiento de la 
corteza continental sudamericana bajo un arco contemporáneo lo cual genera 
anisotropías en la corteza (Klepeis et al., 2010). Varios de los grandes 
cabalgamientos en la Cordillera de Darwin, se formaron durante un evento de 
acortamiento en el Paleógeno posterior a la obducción, lo cual marca el evento final 
del cierre de la cuenca de Rocas Verdes. Este episodio se caracterizó por la colisión 
entre el Batolito Patagónico y sudamérica.  
En el Cretácico Medio a Superior habría comenzado la formación del oroclino 
Patagónico debido a rotación de bloques en sentido antihorario durante los primeros 
estadios de deformación (Poblete et al., 2015), lo cual posicionó al Batolito Fueguino 
en una orientación ~NNW–SSE, similar a la que presenta en la actualidad. Actividad 
magmática continua en el Batolito Fueguino y Sur Patagónico ciertamente implica 
subducción activa coetáneamente con procesos de extensión, acreción, migración, 
rotación y erosión que corresponden a controles importantes en el emplazamiento de 
estos batolitos. En primera instancia, los granitos Jurásicos durante la etapa 
extensional, antes de la separación de la Península Antártica del continente. Luego, 
los plutones Cretácicos asociados a la subducción de la protoplaca Nazca bajo el 
continente, contemporáneamente con el cierre de la cuenca Rocas Verdes y el 
desarrollo incipiente del oroclino Patagónico. Gran parte del emplazamiento del 
Complejo de Gabros fue pre – tectónico al cierre de la cuenca de Rocas Verdes y, en 
parte, syn – tectónico (Hervé et al., 1984), pero las edades reportadas por Poblete et 
al. (2015) indican que también existió emplazamiento post – tectónico de cuerpos 
gabroicos. El concepto de oroclino no puede ser usado para describir el arco 
Fueguino como un todo sino, mas bién, los Andes Fueguinos se pueden describir 
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como un arco progesivo desde una etapa inicial que involucra una flexura oroclina 
durante el colapso de Rocas Verdes a un estado final relacionado al desarrollo de la 
Faja Plegada y Corrida de Magallanes (Fosdick et al., 2011; Poblete et al., 2015). 
Una vez alcanzada la posición final del segmento de Tierra del Fuego (~NNW–SSE), 
en el margen W del Batolito Fueguino se emplazan los plutones Paleógenos del 
Complejo Plutónico Seno Año Nuevo asociados a subducción activa en el sector.  
Las cercanas relaciones temporales y espaciales de los gabros con los granitoides y 
la presencia de hornblenda y ocasional biotita favorece un vínculo genético con los 
plutones calcoalcalinos (Hervé et al., 1984). Por lo tanto, es posible que el Complejo 
de Gabros pudo haber formado parte de las raíces del arco volcánico. El 
emplazamiento de los granitoides en el área pareciera haber comenzado cuando el 
arco de isla estaba en un estado de evolución tardío (Hervé et al., 1984). 
Particularmente, Montes (2013) menciona un grupo de rocas del Grupo Plutónico 
Canal Beagle coetáneas a los cumulados de anfíbolas del Complejo de Gabros con 
edades entre 123, 4 y 67, 8 Ma que exhiben altas razones de La/Yb y una anomalía 
de Eu ausente, esta signatura es coherente con el fraccionamiento de anfíbolas. 
Considerando que las hornblenditas han entregado una edad de plateau de 102 ± 0.4 
Ma (Poblete et al., 2015), lo cual confirma la edad de Cretácico Medio de Suárez et 
al. (1985), la signatura observada en las rocas por Montes (2013), efectivamente se 
puede ser a causa del fraccionamiento de anfíbolas representado en las 
hornblenditas y de existir una relación genética entre la hornblenditas y rocas 
diferenciadas, sería con las rocas del Cretácico 3, mas que con la tonalita de 
hornblenda y biotita descrita en este trabajo.  
 
De acuerdo a las estimaciones de presión obtenidas por diferentes termobarómetros 
en hornblenda y hornblenda y plagioclasa que varían entre 8 y 10 kbar, y 
considerando que para la Cordillera de Darwin se han estimado presiones de ~12 
kbar (Maloney et al., 2012), es probable que tanto la Cordillera de Darwin como parte 
del Complejo de Gabros se hayan exhumado en el estadio final de cierre de la 
Cuenca de Rocas Verdes. 
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Figura 25. Esquema resumen de la evolución del Batolito Fueguino y la Cuenca Rocas Verdes desde el Cretácico 
Temprano hasta el Paleógeno, a la latitud de Tierra del Fuego. Con énfasis en la formación de los cumulados de 
hornblenda y las rocas diferenciadas del Cretácico 3. 
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11.5 El rol del fraccionamiento de anfíbola en la diferenciación magmática y 
signatura de arco 
 
Algunas de las características de magmas de arco son  patrones empinados de REE, 
enriquecimiento de La/Yb, Sr/Y, anomalías negativas de Nb y Ta, relativo a Th y La, 
aumento del contenido de SiO2 y disminución del contenido de TiO2 en rocas 
intermedias a diferenciadas. De acuerdo a Davidson et al., (2007), el fraccionamiento 
de cumulados de anfíbola afectaría de una manera importante los contenidos de Nb, 
Ta, Dy, Ti, Sm, La, Sr e Y en magmas derivados de los cumulados, así como 
también tiene influencia en los contenidos de elementos mayores en magmas de 
arco.  
Los modelos de cristalización fraccionada demuestran el rol fundamental del 
fraccionamiento de hornblenda en aumentar el contenido de SiO2 de magmas 
residuales, independiente del contenido de SiO2 del magma a partir del cual se estén 
fraccionando. El clinopiroxeno aumentará el contenido del SiO2 de magmas 
derivativos solo si el magma parental tiene contenidos mayores de SiO2 que el 
clinopiroxeno.  El fraccionamiento de hornblenda también explicaría la disminución 
del contenido de TiO2 en rocas intermedias y diferenciadas, ya que la hornblenda 
tiene altos contenidos de TiO2 (hasta 2%). En cambio, el fraccionamiento de 
clinopiroxeno tiene un efecto contrario y  aumenta ligeramente el contenido de TiO2. 
Por otra parte, el fraccionamiento de clinopiroxeno ejerce un control importante en el 
aumento del contenido de Na2O+K2O en magmas residuales. El fraccionamiento de 
clinopiroxeno y olivino previo al fraccionamiento de hornblenda (modelo 2) es 
necesario para disminuir de una manera eficiente el Mg#. Además la cristalización de 
fases anhidras aumentaría el contenido de agua en el magma, favoreciendo aún mas 
la estabilización y fraccionamiento de hornblenda en la corteza inferior. Estas 
observaciones son consistentes para el test de equilibrio realizado; para que el 
olivino y clinopiroxeno cristalicen y estén en equilibrio con el magma primario que 
tiene contenidos de SiO2 51 p.%, Mg# 66, MgO 9,5 p.% y FeOt de 8,7 p.%, el 
fraccionamiento de estos minerales debería ocurrir solo en un magma parental con 
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una temperatura de 1200ºC. Estas condiciones de equilibrio son consistentes con 
sistemas naturales y con la estabilidad de la hornblenda cálcica, que comienza a 
cristalizar a los 1050ºC (Bonechi et al., 2017).  
De acuerdo a los modelos realizados para REE con la ecuación de Rayleigh y 
cristalización en equilibrio, el fraccionamiento de anfíbolas es responsable por el 
marcado enriquecimiento de LREE y empobrecimiento de HREE observado en 
algunas rocas de arco (Fig. 21 y 22), lo cual es consistente con observaciones de 
Tiepolo y Tribuzzio (2008); además disminuye la razón Dy/Yb en magmas derivativos 
(Fig. 21) con lo cual se descarta el fraccionamiento de granate, el cual aumenta esta 
razón. El fraccionamiento de hornblenda también aumenta las razones de La/Yb y 
Sr/Y, esta última aumentaría por el fraccionamiento temprano de anfíbolas desde 
magmas hidratados a altas presiones (~10kbar; empobrece Y relativo a Sr) y el 
retardo en la cristalización de plagioclasa aumentaría los contenidos de Sr en la roca 
total.  Esto podría ser una explicación alternativa a la signatura adakítica observada 
en algunas rocas. El fraccionamiento de hornblenda y/o granate tiene un efecto 
mayor en estas razones al comparar con olivino o piroxeno. Por consiguiente, un 
magma podría fraccionar olivino y/o piroxeno y las razones Sr/Y y Dy/Yb no 
cambiarían hasta que se fraccionara hornblenda.  
El modelo de REE para la ecuación de Reyleigh muestra que el magma residual del 
fraccionamiento de pargasita – magnesiohastingsita tiene razones de Nb/Ta de 14,3, 
esto es consistente con estudios anteriores que postulan que las rocas de arco y 
corteza continental tienen bajas razones de Nb/Ta (~10-17) relativo a condrito (~18-
20) (Taylor y McLennan, 1997; Rudnick y Gao, 2003; Xiong et al., 2017).   
Los magmas resultantes de los modelos de elementos mayores y REE son similares 
a las rocas intermedias definidas por Montes (2013). En consecuencia, de existir una 
relación genética entre las hornblenditas y rocas diferenciadas del Batolito Fueguino, 
sería con las tonalitas del K3, mas que con la tonalita estudiada en este trabajo.  
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12 Observaciones finales  
En el Batolito Fueguino se puede ver la historia de emplazamiento de distintos 
grupos plutónicos relacionados a grandes cambios en la tectónica de Patagonia y 
Tierra del Fuego durante el Cretácico Superior -  Paleógeno. Particularmente, el 
Complejo de Gabros es un área donde se puede entender los procesos que ocurren 
en la corteza media – inferior en zonas de subducción y que gobiernan la 
diferenciación magmática de magmas calcoalcalinos.  
Considerando las relaciones espaciales y temporales de rocas del Batolito Fueguino; 
que la mayoría de los diagramas de variaciones Harker en óxidos mayores muestran 
tendencias colineares y también las razones de REE y edad de las rocas definidas 
por Montes (2013) lo mas probable es que las hornblenditas y tonalitas del K3 estén 
genéticamente relacionadas por cristalización fraccionada.  
Con este trabajo también se ha constatado que para interpretar la composición de 
rocas plutónicas es necesario determinar en que situaciones representan el fundido 
primario o composiciones post fraccionamiento de cumulados. Asumir que los 
cumulados son alcalinos o toleíticos porque están dentro de ese campo en un 
diagrama es incorrecto, ya que los cumulados no representan el magma primario del 
cual se originaron.  
El fraccionamiento dominado por anfíbolas en las raíces de arcos continentales es un 
proceso fundamental en la génesis de magmas intermedios y félsicos. Los modelos 
de elementos mayores y REE realizados en este trabajo han constatado las 
implicancias petrogéneticas de las anfíbolas en la diferenciación magmática en zonas 
de subducción, su rol como principal factor en el aumento de SiO2 en magmas 
residuales; el fraccionamiento de hornblendas por si solo es responsable por el 
marcado enriquecimiento de LREE y empobrecimiento de HREE observado en 
algunas rocas de arco; disminución del contenido de TiO2 en rocas intermedias y 
diferenciadas y explicaría las bajas razones de Nb/Ta observada en rocas de arco. 
Los modelos también muestran la importancia e influencia del fraccionamiento del 
clinopiroxeno y olivino en elementos mayores de magmas residuales, como disminuir 
los contenidos de FeOt y MgO y aumentar el contenido de Na2O+K2O. Aunque, un 
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magma podría fraccionar estas fases y los contenidos de REE no cambiarían hasta 
que se fraccionara hornblenda.  
Las hornblenditas del Batolito Fueguino constituyen evidencia física que la 
cristalización fraccionada tiene un rol importante en la diferenciación magmática y 
exponen el resultado del proceso críptico de cristalización de anfíbolas en zonas de 
subducción. Finalmente, el fraccionamiento de hornblenda es el vínculo entre la 
composición diferenciada de la corteza continental y los magmas basálticos primarios 
derivados del manto. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
89 
 
13 Bibliografía  
1. Allen J.C. and Boettcher A.L., 1983. The stability of amphibole in andesite and 
basalt at high-pressures. American Mineralogist 68, 307-314. 
2. Allen J.C. and Boettcher A.L., 1983. The stability of amphibole in andesite and 
basalt at high-pressures. American Mineralogist 68, 307-314. 
3. Andersen, D.J., Lindsley, D.H., 1985. New (and final!) models for the Ti-
magnetite/ilmenite geothermometer and oxygen barometer. Abstract AGU 
1985 Spring Meeting Eos Transactions. American Geophysical Union 66 (18), 
416. 
4. Anderson A.T., 1980a. Significance of hornblende in calc-alkaline andesites 
and basalts. American Mineralogist 65, 837-851. Asimow P.D. and Ghiorso 
M.S., 1998. Algorithmic modifications extending MELTS to calculate 
subsolidus phase relations. American Mineralogist 83, 1127-1132. 
5. Anderson, A. 1980. Significance of hornblende in calc-alkaline andesites and 
basalts. American Mineralogist, vol. 65, 837-851. 
6. Anderson, J. L. 1996. Status of thermobarometry in granitic batholiths: 
Transactions of the Royal Society of Edinburgh, v. 87, 125-138. 
7. Annen, C., Blundy., J and Sparks, R. 2006. The genesis of intermediate and 
silisic magmas in deep cristal hot zones. Journal of Petrology, vol. 47, 505 – 
539.   
8. Bacon, C., Hirshmann, M. 1988. Mg/Mn partitioning as a test for equilibrium 
between coexisting Fe-Ti oxides. American Mineralogist, vol. 73, pages 57 – 
61. 
9. Baker, D.R. and Eggler, D.H., 1983, Fractionation paths of Atka (Aleutians) 
high alumina basalts: Constraints from phase relations, Journal of Volcanology 
and Geothermal Research, vol. 18, p. 387-404. 
10. Beard, J. 1986. Characteristic mineralogy of arc-related cumulated gabros: 
implications for the tectonic setting of gabbroic plutons and for andesite 
génesis. Geology, vol. 14, 848 – 851. 
11. Bédard, J. 1994. A procedure for calculating the equilibrium distribution of 
trace elements among the minerals of cumulate rocks, and the concentration 
90 
 
of trace elements in the coexisting liquids. Chemical Geology,118, 143-153. 
12. Best, Myron G.2003.  Igneous and metamorphic petrology. Myron G. Best.—
2nd ed. Blackwell Science, Oxford. 
13. Blatter D. L. and Carmichael I. S. E. (1998) Hornblende peridotite xenoliths 
from central Mexico reveal the highly oxidized nature of subarc upper mantle. 
Geology 26, 1035 – 1038. 
14. Blundy, J. D. & Holland, T. J. B. 1990. Calcic amphibole equilibria and a new 
amphibole-plagioclase geothermometer. CONTRIB MINERAL  PETROL 104, 
208-24. 
15. Botazzi, P., Tiepolo, M., Vannucci, R., Zanetti, A., Brumm, R., Foley, S.F. and 
Oberti, R. (1999). Distinct site preferences for heavy and light REE in 
amphibole and the prediction of Amph/LDREE. Contributions to Mineralogy 
and Petrology, vol. 137, 36-45. 
16. Calderón, M., Fildani, A., Hervé, F., Fanning, M., Weislogel, A. Y Cordani, U. 
2007. Late Jurassic bimodal magmatism in the northern sea – floor remanant 
of the Rocas Verdes basin, Southern Patagonia. J. Geol. Soc., 164, 1011 – 
1012.  
17. Calderón, M., Hervé, F., Fuentes, F., Fosdick, J., Sepúlveda, F. Y Galaz, G. 
2016. Tectonic evolution of Paleozoic and Mesozoic Andean Complexes and 
the Rocas Verdes Ophilites in Southern Patagonia in Geodynamic Evolution of 
the Southernmost Andes: Conections with Scotia Arc, 7 – 37. Springer Earth 
System Sciences.  
18. Castro, A. 2013. Tonalite-granodiorite suites as cotectic sys- tems: A review of 
experimental studies with applications to granitoid petrogenesis. Earth Science 
Reviews. 
19. Chiaradia, M., Müntener, O., Beate, B. 2014.Quaternary sanukitoid – like 
generated by intracrustal processes (Chana Caldera Complex, Ecuador): 
Implicantions for Archean sanukitoids. Journal of Petrology, vol. 55, no. 4, 769 
– 802.  
20. Cunningham, W.D., Klepeis, K.A., Gose, W.A., Dalziel, I.W.D., 1991. The 
Patagonian Orocline: new paleomagnetic data from the Andean Magmatic Arc 
91 
 
in Tierra del Fuego, Chile. J. Geophys. Res. 96 (B10), 16061–16067. 
http://dx.doi.org/10.1029/ 91jb01498. 
21. D’Orazio, M., Agostini, S., Mazzarini, F., Innocenti, F. 2000. The Pali Aike 
Volcanic Field, Patagonia: slab – window magmatism near the tip of South 
America. Tecnophysics 321, 407 – 427.  
22. Davison, J., et al. 2007. Amphibole “sponge” in arc crust?. Geology, vol. 35, 
no. 9, 787–790. 
23. De Astis, G., Peccerillo, A., Kempton, P. D., La Volpe, L., Wu, T. 2000. 
Transition from calc – alkaline to potassium – rich magmatism in subduction 
enviroments: geochemical and Sr, Nd, Pb isotopic constrains from the island of 
Vulcano (Aeolian arc). Contrib Mineral Petro, vol. 139, 684 – 703.  
24. DeBari, S. 1997. Evolution of magmas in continental and oceanic arcs: The 
role of the lower crust. The Canadian Mineralogist, vol. 35, 501 – 519. 
25. Deer, W.A., Howie, R.A., Zussman, J., 1996, An Introduction to the Rock-
Forming Minerals, 2nd edition, Prentice Hall, 172 p. 
26. Dessimoz, M., Müntener, O., and Ulmer, P., 2011, A case of hornblende 
dominated fractionation of arc magmas: The Chelan Complex (North 
Cascades, Washington), Contributions to Mineralogy and Petrology, vol. 157, 
p. 541-558. 
27. Ducea, M., Saleeby, J., Bergantz, G. 2015. The Architecture, quemistry and 
evolution of continental magmatic arcs. Annu. Rev. Earth Planet Sci. Vol 43, 
10.1 – 10.33.  
28. Ernst, W.G. and Liu, J., 1998, Experimental phase-equilibrium study of Al-and 
Ti contents of calcic amphibole in MORBS: A semiquantitative 
thermobarometer, American Mineralogist, vol. 83, p. 952-969. 
29. Foden, J. D. & Green, D. H. 1992. Possible role of amphibole in the origin of 
andesite: some experimental and natural evidence. Contrib. Mineral. Petrol. 
109, 479–493  
30. Foley, S. 1992. Vein – plus – wall – rock melting mechanism in the lithosphere 
and the origin of potassic alkaline magmas. Lithos, vol. 28, 435 – 454.  
92 
 
31. Frost B R. Lindsley D H. 1991. An introduction to oxygen fugacity and its 
petrologic importance, Mineralogical Society of America, Reviews in 
Mineralogy. Oxide minerals: petrologic and magnetic significance,  vol. 25 (pg. 
1-10) 
32. Ghiorso MS , Evans BW (2008) Thermodynamics of Rhombohedral Oxide 
Solid Solutions and a Revision of the Fe-Ti Two-oxide Geothermometer and 
Oxygen-barometer American Journal of Science 308, 957-1039. 
33. González Guillot, M. 2016. Magmatic evolution of ther Southernmost Andes 
and Its Relation with Subduction Procesess in Southern Patagonia in 
Geodynamic Evolution of the Southernmost Andes: Conections with Scotia 
Arc, 7 – 37. Springer Earth System Sciences.  
34. Green, T.H., Adam, J. and Site, S.H. 1993. Proton microprobe determined 
trace element partition coefficients between pargasite, augite and silicate or 
carbonatitic melts. EOS 74, 340. 
35. Grove T.L., Donnelly-Nolan J.M., Housh T., 1997. Magmatic processes that 
generated the rhyolite of glass mountain, medicine lake volcano, N. California. 
Contributions to Mineralogy and Petrology 127, 205-223. 
36. Grove, T.L., Donnelly-Nolan, J.M. and Housh, T. 1997. Magmatic processes 
that generated the rhyolite of Glass Mountain, Medicine Lake volcano, N. 
California. Contribut ions to Mineralogy and Petrology, vol. 127, 205-223. 
37. Hervé, F., Nelson, E., Kawashita, K., Suárez, M. 1981. New isotopic ages and 
the timing of orogenic events in the Cordillera Darwin, southernmost Chilean 
Andes. Earth and Planetary Science Letters, volumen 55, 257–265. 
38. Hervé, F., Pankhurst, R. J., Fanning, C. M., Calderón, M., Yaxley, G. M. 2007. 
The South Patagonian batholith: 150 my of granite magmatism on a plate 
margin. Lithos, volumen 97, 373–394. 
39. Hervé, M., Suárez, M., Puig, A. 1984. The Patagonian Batholith S of Tierra del 
Fuego, Chile: timing and tectonic implications. Journal geological society of 
London, volumen 141, 909– 917. 
40. Hilyard, M., Nielsen, R.L., Beard, J.S., Patino-Douce, A. and Blencoe, J. 2000. 
Experimental determination of the partitioning behavior of rare Earth and high 
93 
 
field strength elements between paragasitic amphibole and natural silicate 
melts. Geochimica et Cosmochimica Acta 64: 1,103-1,120. 
41. Irvine T. N. and Baragar W. R. (1971) A guide to the chemical classification of 
the common volcanic rocks. Can. J. Earth Sci. 8, 523–548. 
42. Katz, H.R., Watters, W.A., 1966. Geological investigation of the Yahgan 
Formation (Upper Mesozoic) and associated igneous rocks of Navarino Island, 
Southern Chile. N. Z. J. Geol. Geophys. 9, 323–359. 
http://dx.doi.org/10.1080/00288306. 1966.10422818. 
43. Kay, R. W. & Kay, S. M. (1993). Delamination and delamination magmatism. 
Tectonophysics 219, 177–189. 
44. Kelemen, P. B. 1995. Genesis of high Mg andesites and the continental crust. 
Contrib Mineral Petrol, vol. 120, 1 – 19.  
45. Kelemen, P. B., Hangøj, K., Greene, A. R. 2003. One View of the 
Geochemistry of Subduction-related Magmatic Arcs, with an Emphasis on 
Primitive Andesite and Lower Crust en Treatise on Geochemistry, Elsevier, 
Volumen 3. 
46. Kelley, K., Cottrell, E. 2009. Water oxidation state of subduction zone magmas. 
Science 325, 605.  
47. Kennedy, G. C. 1955. Some aspects on the role of wáter in rock melt. Geol. 
Soc. Am. Spec. Pap. 62: 489 – 504. 
48. Klepeis, K., Betka, P., Clarke, G., Fanning, M., Hervé, F., Rojas, L., Mpodozis, 
C., Thomson, S. 2010. Continental underthrusting and obduction during the 
Cretaceous closure of the Rocas Verdes rift basin, Cordillera Darwin, 
Patagonian Andes. Tectonics, volumen 29. 
49. Klepeis, K.A. 1994. The Magallanes and El Deseado fault zones: major 
segments of the South American – Scotia transform plate boundary in 
southernmost South America, Tierra del Fuego. J. Geophys. R. 99 (B11). 
22001 – 22014.  
50. Klepeis, K.A., Lawyer, L.A. 1996. Tectonics of the Antartica – Scotia 
plateboundary near Elephant and Clarence Islands, West Antartica. J. 
Geophys. Res. 101, 20211 – 20231. 
94 
 
51. König, M., Jokat, W. 2006. The Mesozoic breakup of the Weddell Sea. Journal 
of geophysical Research, volumen 111, B12102. 
52. Krawczynski, M.J., Grove, T.L., Behrens, H., 2012, Amphibole stability in 
primitive arc magmas: effects of temperature, H2O content, and oxygen 
fugacity, Contributions to Mineralogy and Petrology, vol. 164, no. 2, p. 1-27. 
53. Larocque, J., and Canil, D., 2010, The role of amphibole in the evolution of arc 
magmas and crust: the case from the Jurassic Bonanaza arc section, 
Vancouver Island, Canada, Contributions to Mineralogy and Petrology, vol. 
159, p. .475-492. 
54. Leake, B., Wooley, A., Birch, W., et al. 1997. Nomenclature of amphiboles: 
report of the subcommittee on amphiboles of the international mineralogical 
association, comisión on new minerals and mineral names. The Canadian 
Mineralogist, vol. 35, 219- 246. 
55. Lindsley, D.H., Spencer, K.J., 1982. Fe-Ti oxide geothermometry: Reducing 
analyses of coexisting Ti-magnetite (Mt) and ilmenite (Ilm) abstract AGU 1982 
Spring Meeting Eos Transactions. American Geophysical Union 63 (18), 471. 
56. Maloney, K., Clarke, G., Klepeis, K., Fanning, C. Wang, W. 2011. Crustal 
growth during back-arc closure: Cretaceous exhumations history of Cordillera 
Darwin, southern Patagonia. Journal of metamorphic geology, vol. 29, 649-
672. 
57. Martin, H., Smithies, R. H., Rapp, R., Moyen, J.-F. & Champion, D. (2005). An 
overview of adakite, tonalite^trondhjemite^granodiorite (TTG), and sanukitoid: 
relationships and some implications for crustal evolution. Lithos 79, 1 – 24 . 
58. Martin, R. 2007. Amphiboles in the Igneous Enviroment. Reviews in 
Mineralogy and Geochemistry, vol. 63, 323-358. 
59. McDonough, W.F. and Sun, S., 1995, The composition of the Earth, Chemical 
Geology, vol. 120, p. 223-254. 
60. Medard E. and Grove T.L., 2008. The effect of H2O on the olivine liquidus of 
basaltic melts: experiments and thermodynamic models. Contributions to 
Mineralogy and Petrology 155, 417- 432. 
61. Melekhova E., Blundy J., Robertson R., Humphreys M.C.S., 2015. 
95 
 
Experimental evidence for polybaric differentiation of primitive arc basalt 
beneath St. Vincent, Lesser Antilles. Journal of Petrology 56, 161-192. 
62. Mercer, J. H. 1970. Variations of some Patagonian glaciers since the Late-
Glacial; II. American Journal of Science, volumen 269, 1–25. 
63. Miller, C.A., Barton, M., Hanson, R.E., Fleming, T.H., 1994. An Early 
Cretaceous volcanic arc/ marginal basin transition zone, Peninsula Hardy, 
southernmost Chile. J. Volcanol. Geotherm. Res. 63, 33–58. 
http://dx.doi.org/10.1016/0377-0273(94)90017-5. 
64. Miyashiro A. (1974) Volcanic rock series in island arcs and active continental 
margins. Am. J. Sci. 274, 321–355. 
65. Müntener O. and Ulmer P., 2006. Experimentally derived high-pressure 
cumulates from hydrous arc magmas and consequences for the seismic 
velocity structure of lower arc crust. Geophysical Research Letters 33, 21. 
66. Müntener, O., Kelemen, P.B. and Grove, T.L. 2000. The role of H2O during 
crystallization of primitive arc magmas under uppermost mantle conditions and 
genesis of igneous pyroxenites: an experimental study. Contributions to 
Mineralogy and Petrology vol. 141, 643-658. 
67. Nandedkar R.H., Ulmer P., Müntener O., 2014. Fractional crystallization of 
primitive, hydrous arc magmas: an experimental study at 0.7 GPa. 
Contributions to Mineralogy and Petrology 167, 1-27. 
68. O'Neill, H.S.C. & Pownceby, M.I. 1993. Thermodynamic data from redox 
reactions at high temperatures. I. An experimental and theoretical 
assessment of the electrochemical method using stabilized zirconia 
electrolytes, with revised values for the Fe-“FeO”, Co-CoO, Ni-NiO and Cu-
Cu2O oxygen buffers, and new data for the W-WO2 buffer. Contr. Mineral. 
and Petrol. 114: 296. 
69. Osborn, E. F. 1962. Reactions series for subalkaline igneous rocks base don 
different oxygen pressures conditions. Am. Min. 47: 211-16.  
70. Otten, M. T. 1984. The origin of brown hornblende in the Artfjallet gabbro and 
dolerites. CONTRIB MINERAL PETROL  86, 189-99.  
71. Pankhurst, R. J., Riley, T. R., Fanning, C. M., Kelley, S. P. 2000. Episodic 
96 
 
silicic volcanism in Patagonia and the Antarctic Peninsula: chronology of 
magmatism associated with the break– up of Gondwana. Journal of Petrology, 
volumen 41, 605–625. 
72. Parkinson I. J. and Arculus R. J. (1999) The redox state of subduction zones: 
insights from arc peridotites. Chem. Geol. 160, 409–423. 
73. Pearce, J. A., van der Laan, S. R., Arculus, R. J., Murton, B. J., Ishii, T., Peate, 
D. W. & Parkinson, I. J. (1992). Boninite and harzburgite from LEG125 
(Bonin^Mariana Forearc): a case study of magma genesis during the initial 
stages of subduction. In: Fryer, P., Pearce, J. A. & Stokking, L. B. (eds) 
Proceedings of the Ocean Drilling Program, Scientific Results, 125. College 
Station, TX: Ocean Drilling Program, pp. 623^657. 
74. Poblete, F., et al. 2015. Late Cretaceous – Early Eocene counterclockwise 
rotation of the Fuegian Andes and evolution of the Patagonia – Antartica 
Peninsula System. Tectonophysics.  
75. Powell, R., Powell, M., 1977. Geothermometry and oxygen barometry using 
coexisting iron-titanium oxides: a reappraisal. Mineralogical Magazine 41 
(318), 257-263. 
76. Ridolfi F. and Renzulli A., 2012. Calcic amphiboles in calc- alkaline and 
alkaline magmas: thermobarometric and chemometric empirical equations 
valid up to 1,130°C and 2.2 GPa. Contributions to Mineralogy and Petrology 
163, 877-895. 
77. Sellés, D. 2006. Stratigraphy, petrology, and geochemistry of Nevado de 
Longaví volcano: Chilean Andes (36.2°S). Thèse de doctorat : Univ. Genève, 
no. Sc. 3752. 
78. Sisson T.W. and Grove T.L., 1993. Experimental investigations of the role of 
H2O in calc-alkaline differentiation and subduction zone magmatism. 
Contributions to Mineralogy and Petrology 113, 143-166. 
79. Sisson, T.W. and Grove, T.L. (1993). Experimental investigations of the role of 
water in calc- alkaline differentiation and subduction zone magmatism. 
Contributions to Mineralogy and Petrology vol. 113, 143-166. 
80. Smith, D. J. 2014. Clinopyroxene precursors to amphibole sponge in arc crust. 
97 
 
Nat. Commun. 5:4329 doi: 10.1038/ncomms5329. 
81. Stern CR (1991) Role of subduction erosion in the generation of Andean 
magmas. Geology 19: 78–81 
82. Stern CR, De Wit MJ (2003) Rocas Verdes ophiolites, Southernmost South 
America: remnants of progressive stages of development on oceanic-type 
crust in a continental margin back-arc basin. In Dilek Y, Robinson PT (eds) 
Ophiolites in earth history. Geol Soc Spec Publ 218:1–19 
83.  Stern, C. R., Killian, R. 1996. Role of the subducted slab, mantle wedge and 
continental crust in the generation of adakites from the Andean Austral 
Volcanic Zone. Contrib Mineral Petrol, vol. 123; 263 – 281.  
84. Suárez, M., Hervé, M., Puig, A. 1985. Hoja Isla Hoste e Islas Adyacentes, XII 
Región. Carta geológica de Chile, Servicio Nacional de Geología y Minería, 
número 65. 
85. Tatsumi Y. (1982) Origin of high-magnesian andesites in the Setouchi volcanic 
belt, southwest Japan: II. Melting phase relations at high pressures. Earth 
Planet. Sci. Lett. 60, 305 – 317. 
86. Tatsumi Y. and Eggins S. (1995) Subduction Zone Magmatism. Blackwell, 
Oxford, 211pp. 
87. Tatsumi, Y. 2008. Making continental crust: The sanukitoid 
connection.Chinese Science Bulletin, vol. 54, no. 11, 1620 – 1633.  
88. Taylor,  S., McLennan, S. 1997. The origin and evolution of the Earth’s 
continental crust. Journal of Australian Geology & Geophysics, vol. 17 (1), 55 – 
62. 
89. Wallace, P.J., 2005, Volatiles in subduction zone magmas: Concentrations and 
fluxes based on melt inclusion and volatile gas data: Journal of Volcanology 
and Geothermal Research, v. 140, p. 217–240. 
 
 
98 
 
14 Anexo 
14.1 Gráfico de REE en plagioclasa 
 
 
 
